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El estudio estructural, gravimétrico y geocronológico del Complejo Ígneo de Santa Olalla, 
situado en la Zona de Ossa-Morena (SO de la Península Ibérica), ha sido realizado con el objetivo 
principal de caracterizar el marco tectónico de la mineralización de sulfuros magmáticos de Ni-Cu-
(EGP) de Aguablanca, que aflora en el norte de dicho complejo. 
Las dataciones U-Pb en circones realizadas en ocho muestras, representativas de los principales 
cuerpos magmáticos aflorantes en el área de estudio, han permitido establecer tres estadios magmáticos 
para la evolución del Complejo Ígneo de Santa Olalla: un primer episodio representado por la intrusión 
del granito de Cala (352 Ma), un evento magmático principal en donde cristalizan los cuerpos 
principales del complejo, el stock de Santa Olalla y el stock de Aguablanca (341 Ma) y una tercera etapa 
en donde tiene lugar la intrusión de diques dioríticos en el stock de Aguablanca y el emplazamiento de 
los granitos del Teuler y Garrote (338-339 Ma). 
La edad de la mineralización de Aguablanca, controvertida hasta la fecha, ha sido establecida 
con un resultado de entre 341 + 1.5 Ma y 338.6 + 0.8 Ma, lo cual indica que se generó en el ambiente 
colisional transpresivo existente durante la Orogenia Varisca en la Zona de Ossa-Morena. 
Los estudios de la estructura interna de los plutones y de microtectónica de las fábricas, unidos a 
las modelizaciones gravimétricas han permitido establecer un modelo de emplazamiento y evolución 
tectónica del Complejo Ígneo de Santa Olalla. 
Los magmas que dieron lugar a los plutones ascendieron a favor de una zona de cizalla dúctil 
sinestral no descrita hasta la fecha: la zona de cizalla dúctil de Cherneca. La modelización 
tridimensional del stock de Aguablanca donde tiene lugar la mineralización de Ni-Cu-(EGP) ha 
indicado que este cuerpo ascendió a favor de una grieta de tracción abierta durante la deformación 
sinestral de la zona de cizalla dúctil de Cherneca, expandiéndose posteriormente hacia el sur y dando 
lugar a una geometría de gota con fábricas magmáticas concéntricas. Cuando los magmas del stock de 
Santa Olalla alcanzaron el nivel actual intruyeron hacia el SO con una geometría tabular subhorizontal. 
El espacio para la intrusión de este cuerpo se acomodó principalmente mediante el hundimiento de la 
base de la intrusión, dando lugar a una morfología lopolítica que se enraiza en la zona de cizalla de 
Cherneca. La entrada del magma en la intrusión tabular subhorizontal se produjo mediante un flujo 
laminar que sufrió un arrastre contra el techo de la intrusión, lo que generó una orientación de la 
plagioclasa y la biotita dando lugar a fábricas ígneas planares, con una imbricación de los minerales 
coherente con la expansión del magma desde las raíces situadas en la zona de cizalla. Antes de la 
completa cristalización de los magmas tuvo lugar la deformación en estado magmático de la mitad NE 
del complejo, sometido a un régimen tectónico de cizalla sinestral paralelo y simultáneo al que domina 
en la zona de cizalla dúctil de Cherneca, lo que generó: (1) la reorientación completa de las plagioclasas 
 
  
en estado magmático definiendo foliaciones subverticales, con (2) una imbricación de los cristales de 
plagioclasa indicativa de una deformación por cizalla sinestral, (3) una reorientación parcial de las 
biotitas en estado magmático, debido a su menor tamaño y morfología más isométrica preservando una 
fábrica subhorizontal relicta y (4) la generación de estructuras tipo S-C sinestrales de escala kilométrica 
trazadas por las trayectorias de las foliaciones magmáticas. 
Mediante la comparación de los resultados de la petrofábrica con modelos numéricos se ha 
estimado que la deformación por cizalla sinestral en la mitad NE del complejo, dominada por 
foliaciones magmáticas subverticales, ha alcanzado valores máximos de  γ ≈ 4.1. Mientras que en la 
mitad SO del complejo, dominada por foliaciones magmáticas subhorizontales, la comparación de las 
texturas de las muestras con modelos numéricos ha permitido estimar valores de cizalla en dos puntos 
de  γ ≈ 2.9,  γ ≈ 3 producidos por el arrastre del flujo de magma contra el techo de la intrusión. 
El estudio de la microestructura y la petrofábrica de los mármoles miloníticos pertenecientes a la 
zona de cizalla dúctil de Cherneca ha permitido establecer  una cinemática sinestral para esta estructura 
indicada por la presencia de porfiroclastos macroscópicos con colas de presión asimétricas, estructuras 
S-C a escala macroscópica, foliaciones oblicuas caracterizadas por la orientación preferente de forma de 
porfiroclastos en muestras con texturas de recristalización de tipo core-mantle y orientaciones 
cristalográficas preferentes con simetrías monoclínicas respecto al plano de cizalla. 
La deformación en la zona de cizalla dúctil de Cherneca fue coetánea con la intrusión de los 
magmas del Complejo Ígneo de Santa Olalla como indica la deformación de rocas de skarn asociadas a 
la intrusión del stock de Aguablanca. Este hecho es coherente con la observación de mecanismos de 
deformación de alta temperatura de la calcita como la activación del sistema de deslizamiento {c}<a>, 
dado que las milonitas se desarrollan dentro de la aureola de metamorfismo del stock de Aguablanca. La 
deformación de la zona de cizalla de Cherneca tiene un carácter dúctil como evidencia la observación de 
extinciones ondulantes, subgranos y granos de recristalización dinámica, dando lugar a texturas de tipo 
core-mantle indicativas de una deformación plástica interna de los granos de calcita, que está 
acomodada por un mecanismo de deslizamiento y ascenso de dislocaciones. La zona de cizalla dúctil de 
Cherneca tiene un carácter transpresivo como demuestra la presencia de bandas de cizalla antitéticas 
subsidiarias con estructuras de flanco asociadas que se pueden clasificar como pliegues de flanco tipo-a 
con arrastre normal. 
Gracias a todos los datos obtenidos a lo largo de la investigación se ha podido establecer un 
modelo de emplazamiento y evolución tectónica para el Complejo Ígneo de Santa Olalla que es 
coherente con el ambiente geodinámico deducido del estudio geocronológico, es decir la colisión 
transpresiva varisca. El emplazamiento y evolución tectónica de los magmas están fuertemente 
condicionados por la presencia de la zona de cizalla de Cherneca que ha sido también incluida en el 
estudio. Este trabajo de investigación sirve de marco geotectónico para el yacimiento de Ni-Cu-(EGP) 
de Aguablanca, cuya edad Viseense ha quedado bien establecida con las dataciones U-Pb. 
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1. Objetivos y metodología 
 
1.1. INTRODUCCIÓN 
Esta tesis doctoral se enmarca en los trabajos realizados por el equipo de investigación 
coordinado por la Dra. Rosario Lunar que agrupa investigadores de los Departamentos de Cristalografía 
y Mineralogía y de Geodinámica de la Universidad Complutense de Madrid, del Departamento de 
Mineralogía y Petrología de la Universidad de Granada y del Instituto Geológico y Minero de España, 
dedicado a la investigación del yacimiento de  Ni-Cu-(EGP, Elementos del Grupo del Pt) de 
Aguablanca. El equipo de investigación trabaja en colaboración con Río Narcea Gold Mines Ltd., la 
empresa explotadora del yacimiento. El yacimiento de Aguablanca, situado en el SO de España, 
representa el primer y único ejemplo en la Península Ibérica de una mineralización de sulfuros 
magmáticos de Ni-Cu-Fe con Elementos del Grupo del Platino (EGP, Os, Ir, Ru, Rh, Pt y Pd) asociada a 
rocas máficas-ultramáficas.  
Para la realización de un estudio integral de la mineralización de Aguablanca, objetivo principal 
del grupo investigador, resulta imprescindible la caracterización del marco geológico y estructural del 
yacimiento. Este trabajo ha sido abordado en esta tesis doctoral combinando un estudio geocronológico, 
estudios de geología estructural de mesoescala, análisis microestructural y de petrofábrica y dos 
campañas de gravimetría. 
La mineralización de sulfuros magmáticos de Aguablanca aparece intruyendo en el stock del 
mismo nombre que forma parte del Complejo Ígneo de Santa Olalla situado en la Zona de Ossa-Morena. 
En consecuencia, con el objetivo de caracterizar el entorno geológico del yacimiento, se ha llevado a 
cabo un estudio detallado del Complejo Ígneo de Santa Olalla. 
La edad del yacimiento y del stock de Aguablanca donde intruye es controvertida hasta la fecha, 
habiéndose considerado dos hipótesis posibles: una edad cambro-ordovícica que relacionaría este 
magmatismo con la etapa de rifting existente en la zona de Ossa-Morena durante ese periodo, lo que es 
coherente con el hecho de que la mayoría de los depósitos de Ni-Cu-(EGP) en el mundo se desarrollaron 
en ambientes de rifting; y una edad carbonífera que relacionaría el yacimiento con el magmatismo 
varisco de la Zona de Ossa-Morena, lo que conlleva un ambiente colisional transpresivo reinante 
durante la génesis del yacimiento. 
Por otro lado no se habían desarrollado hasta la fecha estudios estructurales del Complejo Ígneo 
de Santa Olalla; ni se habían realizado estudios de detalle de la fábrica ígnea, ni tampoco 
modelizaciones gravimétricas para comprender la geometría en profundidad de los plutones que lo 
componen. Por estos motivos el modelo de emplazamiento del Complejo Ígneo de Santa Olalla estaba 
sin determinar hasta la realización de esta tesis. 
La realización inicial de un estudio geocronológico U-Pb detallado sirvió para determinar la 
edad del yacimiento y por lo tanto el ambiente geodinámico existente durante su formación. Este estudio 
geocronológico ayudó a centrar el trabajo a realizar a continuación que consistió en un estudio 
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estructural completo del Complejo Ígneo de Santa Olalla para establecer el modelo de emplazamiento y 
evolución tectónica del mismo. 
Esta tesis doctoral se ha desarrollado paralelamente con la tesis doctoral de Rubén Piña en el 
Departamento de Cristalografía y Mineralogía de la UCM, dedicada al estudio en detalle de la 
mineralización de Aguablanca desde un punto de vista metalogenético y geoquímico (Piña, 2006). La 
realización paralela de los dos trabajos ha sido de mucha ayuda para ambas investigaciones; 
concretamente para el desarrollo de la presente tesis han resultado fundamentales las conclusiones 
referentes al modelo de formación del yacimiento de Aguablanca obtenidas por Piña (2006).  
1.2. OBJETIVOS 
El objetivo principal de la tesis es establecer el marco tectónico de la mineralización de Ni-Cu-
(EGP) de Aguablanca mediante el estudio de la estructura magmática del Complejo Ígneo de Santa 
Olalla y el desarrollo de un modelo de emplazamiento coherente con el ambiente geodinámico reinante 
durante su formación. Para alcanzar este objetivo principal ha sido necesario afrontar una serie de 
objetivos parciales que se han resuelto a lo largo de la investigación: 
 
• Resolver la controversia sobre la edad del stock de Aguablanca y de la mineralización de Ni-Cu-
(EGP) mediante la estimación de edades absolutas. Este estudio ha permitido conocer con 
fiabilidad el ambiente geodinámico en el que se generó el yacimiento. 
 
• Estimar las edades de cristalización de todos los cuerpos ígneos aflorantes en el área de estudio 
también mediante dataciones radiométricas absolutas. Gracias a este trabajo se han establecido 
con precisión que cuerpos pertenecen al Complejo Ígneo de Santa Olalla y cual fue el ambiente 
geodinámico durante el emplazamiento. Este estudio también permitió la correlación de estos 
plutones con otras rocas magmáticas aflorantes en la Zona de Ossa-Morena. 
 
• Determinar y analizar la estructura magmática del Complejo Ígneo de Santa Olalla. Este estudio 
de la orientación de las fábricas ígneas a escala de afloramiento resulta fundamental para 
caracterizar los procesos que han tenido lugar durante el emplazamiento así como la evolución 
tectónica del mismo. 
 
• Estimar la geometría en profundidad de los plutones, que también resulta imprescindible para 
esclarecer el modelo de emplazamiento. La modelización gravimétrica permite determinar qué 
estructuras tectónicas previas han jugado un papel fundamental como conductos de alimentación 
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• Analizar, mediante un estudio gravimétrico a escala de detalle, (1) la geometría en profundidad 
del stock de Aguablanca y del yacimiento de Ni-Cu-(EGP) que ha sido fundamental para el 
desarrollo de un modelo de emplazamiento para este cuerpo; y (2) evaluar posibles nuevos 
yacimientos que presenten una expresión en el mapa de anomalías gravimétricas residuales. 
 
• Estudiar en detalle las características de las fábricas magmáticas del Complejo Ígneo de Santa 
Olalla caracterizando su microestructura y petrofábrica, lo que resulta imprescindible para 
esclarecer los procesos magmático-tectónicos que están implicados en su formación. 
 
• Estudiar la estructura o las estructuras tectónicas que, gracias a los estudios enumerados 
previamente, se puede deducir que han jugado un papel importante durante el emplazamiento de 
los magmas, como conductos de alimentación, y como estructuras cuya movimiento ha afectado 
a la evolución tectónica del Complejo Ígneo de Santa Olalla. Para alcanzar este objetivo se 
llevaron a cabo estudios detallados de la microestructura y petrofábrica de las rocas del 
encajante deformadas por dichas estructuras. 
 
• Establecer, con los resultados obtenidos de todos los objetivos enumerados previamente, un 
modelo de emplazamiento y evolución tectónica del Complejo Ígneo de Santa Olalla, dedicando 
especial atención al emplazamiento del stock de Aguablanca y del yacimiento magmático de Ni-
Cu-(EGP) que tiene asociado. 
1.3. METODOLOGÍAS UTILIZADAS 
Para la consecución de los objetivos propuestos, que han sido pormenorizados en el apartado 
anterior, se han llevado a cabo metodologías muy diferentes que han conferido a la tesis un carácter 
multidisciplinar abarcando desde técnicas típicas de petrología de rocas ígneas como son las dataciones 
radiométricas U-Pb, hasta distintas técnicas de geología estructural incluyendo la determinación de 
orientaciones cristalográficas preferentes mediante EBSD (Electron Back-Scatter Diffraction) y, 
también, técnicas pertenecientes al campo de la geofísica, como es el caso de los estudios gravimétricos. 
A continuación se muestran las diferentes metodologías que han sido escogidas para la 
resolución de los problemas previamente planteados y se explica en qué medida son adecuadas para la 
consecución de los objetivos propuestos. En el presente apartado no se realiza una descripción técnica 
pormenorizada de las metodologías que se han empleado, dado que, para conseguir una mayor claridad 
en la exposición y considerando la disparidad de los métodos utilizados, las descripciones exhaustivas 
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Las metodologías utilizadas se pueden dividir en 5 grandes grupos: métodos de geología 
estructural de campo, trabajo de gabinete, dataciones U-Pb, gravimetría y difracción de electrones 
retrodispersados (EBSD). 
1.3.1. Trabajo de campo 
Durante los trabajos de campo se han utilizado los mapas topográficos de escala 1:50.000 del 
Servicio Geográfico el Ejército y 1:25.000 del Instituto Geográfico Nacional (I.G.N.), así como las 
fotografías aéreas escala 1:30.000 tomadas por el I.G.N. del año 1985. 
La cartografía geológica realizada se ha basado en la de las hojas 918 y 919 de la serie MAGNA 
(1:50.000) realizada por el Instituto Geológico y Minero de España que corresponden respectivamente a  
Santa Olalla de Cala (Apalategui et al., 1990b) y  Almadén de la Plata (García-Monzón et al., 1974) y 
también se ha empleado una cartografía detallada del stock de Aguablanca realizada por Río Narcea 
Gold Mines que no ha sido publicada. Para la realización del mapa geológico se partió de las 
cartografías previas mencionadas que fueron completadas con nuevos datos tomados durante las 
campañas de campo.  
La realización de una cartografía geológica detallada es un punto de partida fundamental para 
poder abordar un estudio estructural de detalle. Para la realización del mapa estructural del Complejo 
Ígneo de Santa Olalla se tomaron medidas directas en el afloramiento de la orientación de las diferentes 
fábricas observables a mesoescala. También se tomaron numerosas muestras orientadas para la 
realización de láminas delgadas transparentes pulidas con objeto de estudiar posteriormente en gabinete 
la microestructura  y petrofábrica de las mismas.  
La realización del mapa correspondiente a la estructura magmática del complejo resultó 
fundamental para abordar la discusión referente al modo de emplazamiento y evolución tectónica del 
mismo. 
1.3.2. Trabajo de gabinete 
Con objeto de caracterizar diversas litologías durante la realización de la cartografía y para la 
realización de estudios de la microestructura se analizaron con microscopio de luz transmitida, 
numerosas láminas delgadas transparentes pulidas obtenidas de muestras orientadas. Para los estudios 
de microscopía de luz transmitida se ha utilizado un microscopio binocular, modelo Nikon, 
perteneciente al Departamento de Geodinámica de la Universidad Complutense de Madrid. 
Para los estudios de microfábrica y con objeto de analizar la cinemática de las muestras, las 
láminas se prepararon según cortes perpendiculares a la foliación y paralelos a la lineación, es decir 
perpendiculares al plano XY del elipsoide de deformación finita considerando que la foliación es 
paralela a dicho plano y según la dirección X coincidente con la lineación de estiramiento. 
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Los estudios microestructurales sirvieron para caracterizar las fábricas magmáticas de las rocas 
ígneas del complejo así como para definir las fábricas miloníticas desarrolladas en los mármoles del 
encajante. Estos estudios fueron necesarios para  la caracterización de la estructura tanto del Complejo 
Ígneo de Santa Olalla como del encajante, lo que es necesario para abordar la discusión sobre el 
emplazamiento y evolución tectónica del complejo. 
1.3.3. Geocronología U-Pb en circones  
Para la resolución de la controversia existente en la edad del stock de Aguablanca y la 
mineralización de Ni-Cu-(EGP), así como para caracterizar las edades de los distintos cuerpos 
magmáticos de la zona de estudio, se han llevado a cabo dataciones radiométricas absolutas. 
El estudio geocronológico fue realizado en el Department of Earth Sciences de la Memorial 
University of Newfoundland (St. John´s, Canadá), bajo la supervisión del Dr. G.R. Dunning. El método 
de datación escogido fue la aplicación del sistema U-Pb en circones mediante espectroscopia de masas 
por ionización térmica de isótopos disueltos ID-TIMS (Isotope Dilution-Termal Ionization Mass 
Spectrometry).  
Esta técnica fue aplicada a 8 muestras que siguieron los procesos de trituración, separación de 
los minerales mediante una mesa Wifley y líquidos densos, y la separación según la susceptibilidad 
magnética utilizando un aparato Frantz. A continuación se seleccionaron con ayuda de un microscopio 
los circones que presentaban morfologías más euhedrales y cristales más claros, ambas características 
indicativas de un probable origen magmático. 
Los circones fuerosn desgastados mecánicamente mediante la técnica de la abrasión por aire 
definida por Krogh (1982), para minimizar la pérdida de plomo normalmente asociada a la zona externa 
del cristal.  
Las proporciones de 206Pb/238U, 207Pb/235U y 207Pb/206Pb fueron determinadas mediante ID-
TIMS. La técnica consiste en la disolución térmica de los circones, la posterior separación química de 
los isótopos y su análisis con un espectrómetro de masas de ionización térmica. Para lo cual se utilizó un 
espectrómetro modelo Finningan MAT 262.  
El cálculo de las edades se realizó mediante el programa ISOPLOT (Ludwig, 1999) donde las 
incertidumbres en las estimaciones de las relaciones isotópicas fueron calculadas a 2σ, considerando el 
error de las medidas del espectrómetro de masas, la fraccionación isotópica y la proporción inicial de Pb 
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1.3.4. Gravimetría 
Con la intención de caracterizar la geometría de los plutones en profundidad se han realizado 
dos campañas gravimétricas:  
- Una campaña regional que abarca toda la zona de estudio, realizada para modelizar la 
geometría de los plutones del Complejo Ígneo de Santa Olalla. El estudio gravimétrico se realizó 
en un área de aproximadamente 230 km2 donde se tomaron medidas en 315 estaciones 
gravimétricas, distribuidas por el área de estudio con una densidad de 1.37 estaciones por km2. 
Esta campaña resultó crucial para establecer la geometría del Complejo Ígneo de Santa Olalla y 
para identificar la estructura por la cual tuvo lugar el ascenso de los magmas. 
- Una campaña de detalle del stock de Aguablanca cuyo objetivo es modelizar la 
geometría en detalle de dicho plutón y del yacimiento de Ni-Cu-(EGP) que tiene asociado, así 
como realizar una prospección de hipotéticas nuevas mineralizaciones por descubrir. El estudio 
fue realizado en colaboración con la empresa explotadora del yacimiento Río Narcea Gold 
Mines. Este estudio cubre un área de 2.24 km2 donde se midieron 605 estaciones gravimétricas, 
distribuidas con una densidad media de 270 estaciones por km2. La modelización gravimétrica 
combinada con los datos estructurales ha permitido establecer un modelo de emplazamiento 
concreto para el stock de Aguablanca y los cuerpos mineralizados de Ni-Cu-(EGP). 
 
Ambas campañas se realizaron utilizando un gravímetro LaCoste&Romberg 953  perteneciente 
al Departamento de Geodinámica de la Universidad Complutense de Madrid con una precisión de + 0.01 
mGal y una deriva inferior a 1mGal al mes. La posición de cada estación en la campaña regional fue 
determinada mediante GPS (SILVA) y mapas 1:25000 del IGN; mientras que en el caso de la campaña 
de detalle del stock de Aguablanca se utilizó un GPS diferencial perteneciente a Río Narcea Gold 
Mines. En los recorridos diarios se ha tomado como base la iglesia del pueblo Monesterio (gravedad 
observada: 979862.77 mGal). Esta base ha sido enlazada con la base de la red fundamental del I.G.N. 
Fuente de Cantos, con un valor de gravedad observada de 979912.99 mGal. 
Para la modelización de la campaña regional se utilizó el programa GM-SYS 4.9.39b de la 
compañía Geosoft, que utiliza una aproximación  2¾D donde cada polígono de roca del modelo 
corresponde a un prisma con una longitud diferente por delante y por detrás del plano de modelización. 
Además el programa permite establecer los contrastes de densidad entre el prisma y el cuerpo 
adyacente, pudiendo ser diferentes también por delante y por detrás del plano de modelización. Se 
realizaron 5 perfiles ensamblados que sirvieron para obtener una visión tridimensional del Complejo 
Ígneo de Santa Olalla. 
Sin embargo en el caso de la campaña gravimétrica de detalle del stock de Aguablanca se 
obtuvo un mapa de anomalías residuales sencillo, caracterizado por un solo máximo provocado por el 
contraste de densidad de las gabronoritas de Aguablanca con las rocas que las rodean. Esta geometría de 
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la anomalía residual adjudicable a un único cuerpo resulta ideal para llevar a cabo directamente una 
modelización tridimensional dada la relativa sencillez del problema a resolver. Por este motivo en la 
campaña de detalle se optó por utilizar el módulo GMSYS-3DTM (3D Gravity and Magnetic Modeling 
para Oasis montajTM version 1.2; Northwest Geophysical Associates, Inc. 2005) y realizar un modelo 
de densidades tridimensional definido por un apilamiento de superficies de malla cuadrada (grids) que 
separan cuerpos de diferente densidad. 
1.3.5. Difracción de electrones retrodispersados (EBSD) 
Para la determinación de las orientaciones cristalográficas preferentes (petrofábrica) se ha 
utilizado la técnica de difracción de electrones retrodispersados (Electron Back Scatter Diffraction, 
EBSD). Esta técnica se ha aplicado con éxito para determinar la orientación cristalográfica de las 
distintas fases minerales que componen las rocas del Complejo Ígneo de Santa Olalla: plagioclasa, 
biotita, hornblenda y cuarzo. También ha sido utilizada para determinar las orientaciones 
cristalográficas preferentes de la calcita en mármoles miloníticos del encajante. Estos estudios han sido 
fundamentales para establecer el origen y evolución de las fábricas ígneas lo que resulta básico para 
discutir el modelo de emplazamiento y evolución tectónica de los plutones. También han servido para el 
estudio de la cinemática y condiciones de la deformación de una zona de cizalla dúctil, no descrita hasta 
la fecha que sirvió como conducto de ascenso de los magmas y condicionó su evolución tectónica 
posterior. 
En los últimos diez años, el uso del microscopio electrónico de barrido (SEM) junto con un 
detector de electrones retrodispersados (EBSD) se ha convertido en una técnica fiable que permite la 
toma de grades cantidades de datos puntuales en muy poco tiempo, correspondientes a la orientación en 
el espacio de cualquier fase mineral de estructura cristalográfica conocida (Prior et al., 1999; Fliervoet et 
al., 1999). 
Los análisis de EBSD se realizaron en la School of Geosciences de la Universidad de 
Edimburgo, bajo la supervisión de la Dra. N. Cayzer. El microscopio electrónico de barrido utilizado es 
un modelo Philips XL30CP que tiene incorporada una cámara EBSD con pantalla de fósforo de la 
compañía HKL. Los datos de orientación cristalográfica han sido tratados con el software HKL Channel 
5, que permite la realización de mapas de orientación cristalográfica de granos, diagramas 
estereográficos de orientación cristalográfica preferente normales e inversos, análisis de orientación 
cristalográfica de datos adyacentes donde se puede llevar a cabo la reconstrucción de los bordes de 
grano y de subgrano. La reconstrucción de los bordes de grano permite separar los datos según el 
tamaño de grano, de modo que pueden representarse en proyecciones estereográficas de forma separada 
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1.4. DESARROLLO DE LA INVESTIGACIÓN 
En la Fig.1.1. se ha esquematizado el desarrollo de la investigación desde el planteamiento del 






Figura 1.1. Diagrama de flujos en donde se muestra el desarrollo de la investigación desde el planteamiento del problema 
a resolver, la aplicación de distintas metodologías, los resultados parciales que se obtienen de las mismas y por último la conclusión 
final que responde al problema planteado inicialmente. 
1.5. ESTRUCTURA DE LA MEMORIA 
Para la exposición de los antecedentes, resultados, discusión y conclusiones de la investigación 
se ha optado por una división en 8 capítulos.  
El capítulo 2 sirve de marco geológico y muestra la situación del conocimiento en materia de 
geología regional de la zona de estudio antes de la realización de la tesis. Este capítulo de marco 
geológico y antecedentes se ha dividido en tres subapartados principales que abarcan de menor a mayor 
escala: (1) una descripción detallada de la subunidad del Macizo Ibérico donde se encuentra el área de 
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estudio, es decir la Zona de Ossa-Morena; (2) una descripción del estado de conocimiento actual del 
Complejo Ígneo de Santa Olalla incluyendo la cartografía geológica que se ha obtenido a partir de las 
cartografías previas mejoradas con nuevos datos de campo tomados durante el desarrollo de la tesis; y 
(3) una descripción del yacimiento de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca que ha sido objeto de numerosos 
estudios recientemente. 
A continuación, en los capítulos 3 a 7, se desarrolla el cuerpo principal de la tesis desde un 
punto de vista temático. La separación por temas del cuerpo principal de la tesis se ha escogido en aras 
de una mayor claridad durante la exposición. En cada uno de estos capítulos se ha seguido siempre el 
mismo esquema, una introducción sobre la cuestión que se va a tratar, una explicación detallada de las 
metodologías empleadas, una exposición de los resultados y, finalmente, una discusión de los mismos.  
En el capítulo 3 se expone el estudio geocronológico U-Pb realizado en las rocas del Complejo 
Ígneo de Santa Olalla y otros cuerpos ígneos espacialmente relacionados.  
El capítulo 4 combina dos metodologías clásicas que se han utilizado frecuentemente en estudios 
para determinar la estructura de plutones como son: el estudio de la orientación de las fábricas ígneas a 
mesoescala junto con la modelización gravimétrica para establecer la geometría de los cuerpos 
plutónicos en profundidad. Ambas metodologías han permitido discutir, en una primera instancia, 
distintas hipótesis para el modelo de emplazamiento del Complejo Ígneo de Santa Olalla y su evolución 
tectónica. 
El capítulo 5 expone los resultados de una campaña gravimétrica de detalle desarrollada sobre el 
área del stock de Aguablanca realizada con un doble objetivo: la prospección de nuevas 
mineralizaciones de Ni-Cu-(EGP) en las inmediaciones del yacimiento y la modelización en 3 
dimensiones del stock de Aguablanca y los cuerpos mineralizados. Con los resultados de este estudio 
gravimétrico y los datos estructurales tomados en el campo se ha discutido un modelo de 
emplazamiento para el stock de Aguablanca y los cuerpos mineralizados. 
El capítulo 6 muestra un estudio detallado de la microestructura y petrofábrica de las rocas 
ígneas pertenecientes al Complejo Ígneo de Santa Olalla. Este estudio ha servido para complementar el 
modelo de emplazamiento y evolución tectónica del Complejo Ígneo de Santa Olalla discutido 
inicialmente en el capítulo 5. 
De los estudios descritos anteriormente y de los trabajos de campo se dedujo la importancia que 
presenta, para el modo de ascenso y emplazamiento de los magmas del Complejo Ígneo de Santa Olalla, 
la existencia una zona de cizalla dúctil no descrita hasta la fecha que llamaremos zona de cizalla dúctil 
de Cherneca. El estudio detallado de la microestructura y petrofábrica de los mármoles miloníticos de 
dicha zona de cizalla ha sido abordado en el capítulo 7. 
Por último en el capítulo 8 se exponen de forma combinada todas las conclusiones referentes al 
Complejo Ígneo de Santa Olalla que se deducen de los trabajos de investigación descritos en los 
capítulos previos, así como las implicaciones en materia de geología estructural que se han obtenido de 
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los estudios de petrofábrica y microestructura que son de interés general para su aplicación en contextos 
geológicos similares. 
1.6. SITUACIÓN GEOGRÁFICA DE LA ZONA DE ESTUDIO 
La zona de estudio está situada en el límite entre las provincias de Badajoz, Sevilla y Huelva. 
Comprende los términos municipales Cala, Santa Olalla de Cala y El Real de la Jara, así como parte del 
término municipal de Monesterio. 
El área está comprendida entre las coordenadas UTM, huso 29 en metros 733000 y 757000 de 
longitud y  4.197000 y 4.210000 de latitud. La zona de estudio comprende parcialmente las hojas 
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2.1. EL MACIZO IBÉRICO 
El basamento pre-Mesozoico europeo está constituido por metasedimentos y rocas ígneas de 
edades comprendidas entre el Proterozoico Superior y el Carbonífero, que fueron metamorfizados y 
deformados con intensidad variable antes del Pérmico durante la Orogenia Varisca. El Orógeno Varisco 
se produjo debido a la colisión de dos masas continentales, Gondwana situada al SE y Laurussia 
(Laurentia-Báltica-Avalonia) al NO, tras el cierre de las cuencas oceánicas  que las separaban (Brun y 
Burg, 1982; Matte 1986, 2001; Castro, 1987; Franke, 1989; Shelley y Bossiere, 2000). Actualmente se 
pueden encontrar macizos pertenecientes a la Cadena Varisca desde los Apalaches y los Montes 
Ouachitas al Este de Norteamérica, hasta los Mauritánides en el Oeste de África y los Macizos de 
Bohemia, Renano, Central Francés, Armoricano e Ibérico en Europa (Fig.2.1.). En estos macizos 
aparecen segmentos más o menos profundos del orógeno expuestos por acción de la erosión. Los 
macizos, originalmente unidos, han sido desmembrados durante el proceso de apertura del Océano 
Atlántico y las zonas afectadas por la Orogenia Alpina. En una sección transversal a la cadena se 
distinguen una zona central interna caracterizada por rocas muy deformadas, afectadas por 
metamorfismo y con abundantes intrusiones de granitoides. Esta zona central está flanqueada por dos 
bandas externas con una estructura de pliegues y cabalgamientos de tipo piel fina, que afecta a 






Figura 2.1. Reconstrucción de la Pangea en la región próxima a Iberia (basada en Lefort, 1989 y en 




Ignacio Romeo Briones 
 
En la Península Ibérica los materiales pertenecientes al Orógeno Varisco afloran extensamente 
en la mitad occidental, constituyendo el Macizo Ibérico, que está limitado al N, O y SO por el Océano 
Atlántico, al SE por la depresión del Guadalquivir, al E por sedimentos Mesozoicos y Cenozoicos y al 
NE por la Cordillera Pirenaica.  
Los primeros trabajos en establecer una zonación geológica del Macizo Ibérico atendiendo a 
criterios estratigráficos, tectónicos, metamórficos y magmáticos fueron llevados a cabo por Lotze 
(1945). Dicha zonación se ha mantenido hasta la actualidad con algunas modificaciones, entre las que 
destacan la propuesta de Julivert et al. (1972) que unificó las zonas Galaico-Castellana y Lusitano-
Alcúdica en la denominada Zona Centroibérica, y la propuesta de Farias et al. (1987) y Arenas et al. 
(1988) que añadió una nueva zona denominada Zona de Galicia-Tras-Os-Montes. En la actualidad está 
ampliamente aceptada la subdivisión de Macizo Ibérico en las siguientes zonas de NE a SO: Zona 
Cantábrica, Zona Asturoccidental-Leonesa, Zona de Galicia-Tras-Os-Montes, Zona Centroibérica, Zona 













16 Figura 2.2. División en zonas del Macizo Ibérico, en Pérez-Estaún et al. (2004)l Macizo Ibérico se conserva una transversal completa del Orógeno Varisco. Las zonas 
 Surportuguesa representan las zonas externas del orógeno, en donde se concentra la 
n sinorogénica carbonífera, y están caracterizadas por una estructura de piel fina. En 
sto de las zonas corresponden a las regiones internas del orógeno, caracterizadas por un 
o de intensidad variable acompañado de magmatismo y una deformación intensa. La 
neral de las estructuras cambia a partir de la zona axial situada en la Banda de Cizalla de 
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Badajoz-Córdoba (Burg et al., 1981; Parga Pondal et al., 1982), que divide el orógeno en dos ramas 
(Julivert y Martinez, 1983), una septentrional con vergencia hacia el NE y una meridional con vergencia 
hacia el SO. En la rama septentrional (Zonas Centroibérica, de Galicia-Tras-Os-Montes, 
Asturoccidental-Leonesa y Cantábrica) la deformación es dominantemente coaxial, con la dirección de 
máxima compresión orientada perpendicularmente a  los pliegues y cabalgamientos, cuyas trazas 
describen una curvatura conocida como rodilla astúrica. En cambio en la rama meridional (Zonas de 
Ossa-Morena y Surportuguesa) la deformación que domina es no coaxial, caracterizada por una 
orientación oblicua de la dirección de máxima compresión (OSO-ENE) respecto a la dirección de las 
estructuras (NO-SE), por lo que domina una deformación transpresiva con cinemática sinestral.  
El presente estudio está localizado en las zonas internas de la rama meridional de la Cadena 
Varisca que aflora en el Macizo Ibérico, más concretamente en la Zona de Ossa-Morena. 
2.2. ZONA DE OSSA-MORENA 
Se extiende con una dirección NO-SE desde Portugal hasta la Cuenca del Guadalquivir, donde 
los sedimentos terciarios recubren los materiales paleozoicos. Las estructuras presentan una orientación 




Figura 2.3. Esquema estructural de la Zona de Ossa-Morena; se muestran los límites con la Zona 
Centroibérica y la Zona Surportuguesa. 
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Las rocas precámbricas afloran principalmente a lo largo de tres alineaciones: la Zona de Cizalla 
Badajoz-Córdoba al N, el Antiforme de Monesterio en el centro y Macizos de Évora-Aroche–Aracena, 
al S.  
Las rocas precámbricas se pueden dividir, atendiendo a su relación con la Orogenia Cadomiense, 
en dos grandes grupos: sucesiones preorogénicas y sinorogénicas (Quesada et al., 1990a).  
De acuerdo con este autor, las sucesiones preorogénicas  constan de tres unidades: (a) el 
supergrupo de Valencia de las Torres-Cerro Muriano, (b) cuerpos de serpentinitas y (c) el grupo de la 
Sierra Albarrana. 
a) El supergrupo de Valencia de las Torres-Cerro Muriano está compuesto por la Formación 
Blastomilonítica (Delgado Quesada, 1971; García Casquero, 1990; Arriola et al., 1983) y la Serie Negra 
(Carvalhosa, 1965) a techo. El contacto entre ambas formaciones ha sido interpretado como una 
discordancia (Pascual, 1981), y como parte del desarrollo gradual de una cuenca (Apalategui et al., 
1983). La Serie Negra está formada por esquistos oscuros y metagrauvacas con intercalaciones de 
cuarcitas negras y anfibolitas. En la transversal entre Monesterio y Fuente de Cantos, Eguíluz (1987) 
discriminó dos conjuntos dentro de la Serie Negra: (1) La sucesión Montemolín, compuesta de esquistos 
y cuarzo-esquistos biotíticos y anfibolitas que se hacen más abundantes hacia techo, todo con 
intercalaciones de cuarcitas negras y carbonatos; y (2) la Sucesión Tentudía, constituida por 
metagrauvacas alternantes con pizarras negras que presentan intercalaciones de cuarcitas negras y rocas 
volcánicas. Las edades radiométricas obtenidas de la Serie Negra indican una probable edad Vendiense 
(Schäfer et al., 1993; Ordóñez Casado, 1998; Fernández-Suárez et al., 2002).  
b) Las serpentinitas, interpretadas como parte de secuencias ofiolíticas (Eguíluz, 1987) afloran 
en el flanco sur del antiforme de Olivenza-Monesterio.  
c) El grupo de Sierra Albarrana está formado por una potente serie de pizarras, areniscas y 
cuarcitas. La presencia de intrusiones de edad Paleozoico Inferior llevó a García-Casquero et al. (1985) 
y Ábalos et al. (1991a) a considerar este grupo cómo Precámbrico. En cambio Apalategui et al. (1985a), 
Marcos et al. (1991) y Azor et al. (1992) lo considera Paleozoico. 
Las sucesiones precámbricas consideradas sinorogénicas con respecto a la Orogenia 
Cadomiense (Quesada et al., 1990a), aparecen de forma discordante sobre los materiales preorogénicos 
y sólo están afectadas por los últimos estadios de dicha orogenia. Estas sucesiones constan de un 
complejo vulcanosedimentario calcoalcalino (Formación Malcocinado, definida por Fricke, 1941), 
interpretado como un magmatismo originado en una posible zona de subducción (Apalategui et al., 
1985b; Sánchez Carretero et al. 1989; Pin et al., 2002), y un complejo flyschoide. 
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2.2.1.2. Cámbrico 
Los afloramientos de edad cámbrica de la zona de Ossa-Morena se han subdividido en diversas 
cubetas tectosedimentarias desarrolladas durante una etapa de rifting (Liñán, 1984; Liñán y Quesada, 
1990), entre las que destacan la cubeta de Alconera y la de Córdoba (Fig.2.4.), con características que 






Figura 2.4. Distribución geográfica de las principales unidades tectosedimentarias del cámbrico de Ossa-Morena, 
modificada de Liñán y Quesada, 1990. 
La cubeta tectosedimentaria de Alconera comprende la mayor extensión de materiales cámbricos 
dispuestos en torno al núcleo precámbrico del antiforme de Olivenza-Monesterio. La sucesión se 
caracteriza por una serie inferior detrítica, una secuencia carbonatada intermedia donde alternan calizas 
y terrígenos, y finalmente una secuencia superior nuevamente detrítica. 
Los materiales cámbricos presentan cantidades significativas de rocas volcánicas intercaladas, 
que han sido estudiadas en ambos flancos del antiforme de Olivenza-Monesterio (Sánchez-García, 
2001; Sánchez-García et al. 2003). 
En el flanco suroeste del antiforme de Olivenza-Monesterio aparece discordante sobre la Serie 
Negra, pero por debajo del tramo carbonatado, un complejo vulcanosedimentario del Cámbrico inferior 
conocido como Complejo de Bodonal-Cala (Eguíluz, 1987), que comienza con conglomerados en la 
base, continúa con una serie de pizarras que alternan con cineritas y tobas riolíticas, con intercalaciones 
de pórfidos riolíticos de grano grueso (Pórfido de Bodonal-Cala, Hernández Enrile, 1971) y rocas 
carbonatadas. Estas últimas son más abundantes hacia techo hasta que la secuencia finaliza con la 
formación carbonatada intermedia. 
 
19
Ignacio Romeo Briones 
 
2.2.1.3. Ordovícico, Silúrico y Devónico 
La estratigrafía del Ordovícico al Devónico en Ossa-Morena se caracteriza por ambientes mucho 
más profundos y alejados de la costa de los que aparecen en la Zona Centroibérica. Este brusco cambio 
de ambiente al atravesar la Banda de Cizalla de Badajoz-Córdoba es indicativo de la importancia que 
tiene dicho accidente, alterando significativamente la paleogeografía del margen pasivo que tuvo lugar 
del Ordovícico al Devónico (Robardet, 2002).     
El Ordovícico de la Zona de Ossa-Morena aflora en dos áreas distintas: una delgada franja entre 
Cazalla de la Sierra y Puebla de los Infantes y una amplia zona que va desde Estremoz (Portugal) hasta 
Almadén de la Plata. La secuencia comienza con una formación de conglomerados, discordante sobre el 
Cámbrico, que en ocasiones presenta intercalaciones de pizarras y cuarcitas. Por encima de la formación 
de conglomerados aparecen pizarras en ocasiones alternantes con areniscas y calizas (Gutiérrez Elorza y 
Hernández Enrile, 1965). 
El Silúrico se desarrolla en continuidad con el Ordovícico. Los afloramientos más 
representativos del Silúrico aparecen en los sinclinales del Valle y Cerrón del Hornillo (Jaeger y 
Robardet, 1979). El Silúrico de Ossa-Morena se caracteriza por el dominio de las facies lutíticas con 
abundancia de Graptolitos, y por un carácter bastante condensado.  
Al igual que el Silúrico aparece en continuidad con el Ordovícico, también el Devónico se 
deposita sin interrupción sobre el Silúrico. Los depósitos devónicos están dominados por las pizarras, en 
ocasiones muy fosilíferas, y en mucha menor medida grauvacas, conglomerados y calizas.  
2.2.1.4. Carbonífero y Pérmico 
El Carbonífero de Ossa-Morena se divide en tres unidades fundamentales separadas por 
discordancias: (1) la sucesión comienza con una serie tipo Culm de carácter turbidítico (Ortuño, 1971; 
Santiesteban et al., 1990), progresivamente más moderna de SO a NE (Quesada et al., 1990b), con rocas 
volcánicas básicas intercaladas (Julivert, 1983); (2) continúa con una serie de pizarras, areniscas y 
conglomerados, con capas de carbón (Ortuño, 1971); y (3) finaliza con una formación postectónica de 
carácter molásico (Julivert, 1983).  
El Pérmico aparece en cuencas aisladas como la de Guadalcanal (Broutin , 1983) y Río Viar 
(Martín Escorza y Rivas Ponce, 1975), donde afloran sedimentos del Estefaniense al Autuniense en 
continuidad sedimentaria. 
2.2.2. Estructura 
Las estructuras principales de la Zona de Ossa-Morena tienen una dirección NO-SE con 
vergencia hacia el SO. La estructura general que se observa en la actualidad fue adquirida durante la 
Orogenia Varisca.  
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En lo tocante a las deformaciones prevariscas existe una importante controversia entre los 
autores que defienden la existencia de evidencias de una deformación Cadomiense previa (Quesada, 
1991, 1997; Ábalos et al. 1991a; Ábalos y Díaz Cusí, 1995; Eguíluz et al. 2000) y los que consideran 
que las deformaciones compresivas que ha sufrido la Zona de Ossa-Morena son exclusivamente variscas 
(Burg et al., 1981; Matte, 1986; Azor et al., 1993, 1994; Simancas et al., 2001). Este debate es 
especialmente significativo en lo relativo a la interpretación de las rocas metamórficas de alto grado 
aflorantes en la Banda de Cizalla de Badajoz-Córdoba (Unidad Central de Azor et al., 1994), que unos 
autores consideran como evidencia de la sutura de la Orogenia Cadomiense, posteriormente reactivada 
durante el ciclo varisco como una zona de cizalla dúctil sinestral (Quesada, 1991, 1997; Ábalos et al. 
1991a; Eguíluz et al. 2000), mientras que otros autores consideran que es una sutura con carácter 
sinestral transpresivo originada durante la amalgamación de la Zona de Ossa-Morena a la Zona 
Centroibérica en la Orogenia Varisca (Azor et al., 1993, 1994). 
2.2.2.1. Límites 
El límite norte de la Zona de Ossa-Morena, en contacto con la Zona Centroibérica, ha sido 
objeto de debate. Inicialmente Lotze (1945) lo situó en el batolito de los Pedroches, un límite que fue 
adoptado por Julivert et al. (1972), basándose en las diferencias en la sedimentación del Paleozoico 
Inferior, y las áreas de magmatismo y metamorfismo intensos. En cambio desde el punto de vista 
estructural y estratigráfico parece más lógico situar el límite en la Banda de Cizalla de Badajoz-Córdoba 
(Burg et al., 1981; Díez Balda et al., 1990) (Fig.2.3.). El área que queda entre ambos límites propuestos 
se conoce como Dominio de Obejo-Valsequillo-Puebla de la Reina, y diversos autores la han incluido 
dentro de la Zona Centroibérica (Robardet, 1976; Chacón y Pascual, 1977; Quesada et al., 1987). 
Aunque recientemente San José et al. (2004) han propuesto una nueva zona del Macizo Ibérico, llamada 
Zona Lusitano-Mariánica, situada entre las zonas Centroibérica y Ossa-Morena que estaría limitada por 
el Batolito de los Pedroches y la Banda de Cizalla de Badajoz-Córdoba.  
En el Dominio de Obejo-Valsequillo-Puebla de la Reina el precámbrico es equivalente al que se 
encuentra al S de la Zona de Cizalla de Badajoz-Córdoba, mientras que el paleozoico es típicamente 
centroibérico, lo que sugiere que perteneció a la Zona Centroibérica en el paleozoico y que contiene el 
límite precámbrico entre las dos zonas, según Quesada y Dallmeyer (1994). 
Menos controvertido es el límite SO de la Zona de Ossa-Morena con la Zona Surportuguesa 
(Ábalos, 1988), cuyo origen exótico ha sido probado con estudios de circones heredados (De la Rosa et 
al. 2002). En la sutura entre la Zona de Ossa-Morena y la Zona Surportuguesa afloran las anfibolitas de 
Beja-Acebuches (Bard, 1969; Bard y Moine, 1979; Dupuy et al., 1979; Eden, 1991; Quesada et al., 
1994a; Díaz Azpíroz y Fernández, 2003) de afinidad ofiolítica, que quedan imbricadas sobre la zona del 
Pulo do Lobo interpretada como un prisma de acreción (Eden, 1991; Quesada et al., 1994a) (Fig.2.3.). 
El límite preciso entre ambas zonas ha sido situado en la Falla de Ficalho-Almonaster (Florido y 
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Quesada, 1984) que separa las anfibolitas de Beja-Acebuches de la Seria Negra y/o el Cámbrico en los 
macizos meridionales de la ZOM. 
2.2.2.2. Dominios estructurales. El Anticlinorio de Olivenza-Monesterio 
De acuerdo con su estructura la Zona de Ossa-Morena se puede dividir en distintos dominios, 
principalmente según la separación de grandes anticlinorios y sinclinorios, que de NE a SO son: (1) 
Dominio de Valencia de la Torres-Cerro Muriano (se corresponde con la Banda de Cizalla Badajoz-
Córdoba), (2) Dominio de Sierra Albarrana, (3) Sinclinorio de Zafra-Alanís, (4) Anticlinorio de 
Olivenza-Monesterio, (5) Sinclinorio de Jerez de los Caballeros-Fregenal de la Sierra, (6) Sinclinorio de 





Figura 2.5. Dominios estructurales de la zona de Ossa-Morena. Modificado de Sánchez-Jimenez (2003). 
Dada la localización de la zona de estudio en el flanco sur del Anticlinorio de Olivenza-
Monesterio, nos centraremos en la descripción morfotectónica de este dominio. El núcleo del 
Anticlinorio de Olivenza-Monesterio (Alía Medina, 1963) está constituido por un amplio afloramiento 
de materiales precámbricos de la Serie Negra rodeados por materiales paleozoicos. El anticlinorio se 
formó durante el plegamiento varisco afectando a los materiales de la Serie Negra, con una estructura 
precámbrica previa, y a la serie paleozoica depositada discordantemente encima de ella. El plegamiento 
es recumbente con vergencia SO, y corresponde a una tectónica de tipo piel gruesa que involucra tanto a 
la cobertera como al basamento precámbrico (Serie Negra). El Anticlinorio de Olivenza-Monesterio en 
su límite sur cabalga sobre el Sinclinorio de Jerez de los Caballeros-Fregenal. El núcleo formado por la 
Serie Negra aparece cortado por una estructura dúctil de tipo inverso, conocida como cabalgamiento de 
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Monesterio (Eguíluz et al., 1983; Eguíluz, 1987), de dirección NO-SE, que separa dos dominios 
metamórficos diferentes, al SO la unidad de Arroyomolinos con grado bajo y al NE la de Fuente de 
Cantos con grado medio a alto, que pasa gradualmente a una zona de anatexia con abundantes 
migmatitas y granitos anatécticos.   
La estructura de la Serie Negra en el núcleo del Antiforme de Olivenza-Monesterio es compleja 
(Eguíluz y Ramón-Lluch, 1983), en la que se puede reconocer: una fase inicial de plegamiento que 
desarrolla pliegues isoclinales de dirección E-O con una esquistosidad de plano axial muy penetrativa, 
posteriormente se generaron pliegues de dirección N60-80 vergentes al sur que repliegan la estructura 
anterior y, por último, el plegamiento de dirección N120-140, vergente al SO y que lleva asociada una 
esquistosidad espaciada de plano axial. Esta última etapa de plegamiento es la responsable de la 
formación del anticlinorio y su edad es claramente varisca.  
2.2.2.3. Evolución tectónica 
La Zona de Ossa-Morena ha sido interpretada como un terrane poliorogénico acrecionado a la 
Zona Centroibérica durante la Orogenia Cadomiense (620-530 Ma), cuya sutura aparece expuesta a lo 
largo de la Zona de Cizalla Badajoz-Córdoba (Quesada 1990, 1991, 1997; Eguíluz et al. 2000); si bien 
otros autores consideran que la Orogenia Cadomiense no quedó registrada en la zona de Ossa-Morena 
(Azor et al., 2004). Durante el Cámbrico y el Ordovícico tuvo lugar un evento de rifting que culminó en 
la generación de nueva corteza oceánica (posiblemente perteneciente al Océano Rheico) (Liñán y 
Quesada, 1990; Sánchez García et al., 2003; Expósito et al., 2003). Desde el Ordovícico hasta el 
Devónico Medio hubo una estabilidad tectónica en un estadio de margen pasivo, que finalizó con la 
llegada de los primeros eventos variscos. En esta parte del orógeno, la tectónica varisca comenzó con la 
subducción oblicua del Océano Rheico bajo el margen sur de la Zona de Ossa-Morena, donde la 
eventual acreción de fragmentos de corteza oceánica dio lugar a la formación del prisma acrecionario 
del Pulo do Lobo y las Ofiolitas de Beja-Acebuches (Munhá et al., 1986; Silva, 1989; Quesada, 1991; 
Quesada et al., 1994a), al mismo tiempo que un arco volcánico se formaba en el extremo meridional de 
Ossa-Morena (Santos et al., 1987). La subducción de toda la corteza oceánica finalizó con la colisión 
oblicua (sinestral) de la Zona Surportuguesa, que se propagó de forma diacrónica hacia ambos lados de 
la sutura desde el Devónico Superior hasta el Viseense (Ribeiro et al., 1990; Quesada, 1991). A 
continuación la orogenia continuó con la subducción continental del margen externo de la Zona 
Surportuguesa por debajo de la Zona de Ossa-Morena, hasta el Pérmico Inferior cuando cesó la colisión. 
Durante todo el proceso orogénico la Zona de Ossa-Morena actuó como una placa superior sometida a 
un régimen tectónico transpresivo, como resultado del cuál la antigua sutura cadomiense fue reactivada 
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La evolución estructural de la ZOM durante la Orogenia Varisca estuvo principalmente 
dominada por una tectónica transpresiva sinestral durante toda su duración (desde el Devónico Medio 
hasta el Pérmico Inferior). El resultado principal fue la generación de una estructura de dúplex, 
limitados por fallas direccionales inversas, que afectaron a la cobertera paleozoica y al basamento 
precámbrico en un régimen de tipo piel gruesa. La generación de las estructuras variscas, estuvo 
fuertemente condicionada por la compartimentación adquirida durante el evento de rifting Cambro-
Ordovícico (Sánchez García et al., 2003), y en muchos casos se generaron a partir de la inversión de las 
estructuras extensionales de dicho evento. 
En un primer momento se generaron pliegues acostados vergentes al SO con amplitudes y 
longitudes de onda de varios kilómetros que se caracterizan por el adelgazamiento de los flancos y el 
engrosamiento de las charnelas. Estas estructuras llevan asociadas una esquistosidad de plano axial y en 
ocasiones una lineación de estiramiento, desarrolladas en condiciones de grado bajo (Expósito et al., 
2002). Acompañando esta etapa de plegamiento se generaron cabalgamientos vergentes al SO que 
cortan los pliegues, cuyo principal ejemplo es el cabalgamiento de Olivenza-Monesterio (Eguíluz, 1987; 
Expósito, 2000; Expósito et al., 2002), que cruza oblicuamente el núcleo del Anticlinorio de Olivenza-
Monesterio con una dirección NO-SE, escindiéndose en el hacia el oeste en diferentes ramas que 
después convergen dando lugar a horses. La estructura varisca de la zona de Ossa-Morena está 
fuertemente condicionada por la generación del potente apilamiento antiformal que tiene lugar en el 
Anticlinorio de Olivenza-Monesterio, caracterizado por una tectónica de tipo piel gruesa, mientras que 
al SO de esta estructura se produce un despegue de la cobertera paleozoica dando lugar a un abanico 
imbricado de cabalgamientos en un régimen de piel fina, vergente al SO, asociado a grandes pliegues 
recumbentes (Vauchez, 1975; Quesada et al., 1994b; Expósito, 2000).  
A continuación tiene lugar un evento transtensional relacionado con el colapso del edificio 
orogénico, durante el cuál se generaron algunas cuencas sinorogénicas (por ejemplo el flysch de 
Terena). Este colapso afectó a  todo el SO peninsular durante el Carbonífero Inferior (Munhá, 1983; 
Oliveira, 1990; Simancas et al., 2003). Durante esta etapa se generaron fallas normales con componente 
de movimiento sinestral de bajo ángulo, algunas relacionadas con la génesis de cuencas carboníferas 
(Azor, 1994). 
Un segunda fase de plegamiento de dirección NO-SE, también con vergencia SO aunque con 
planos axiales subverticales, se desarrolló después replegando con interferencias en forma de ganchos la 
estructura anterior, así como las cuencas sinorogénicas del Carbonífero Inferior. Acompaña a la 
generación de estos pliegues una esquistosidad de plano axial que crenula con intensidad variable la 
esquistosidad de primera fase. 
Finalmente la dirección general del orógeno NO-SE fue retrabajada  por desgarres tardíos 
sinestrales de dirección N50-70, que generaron las formas cartográficas sigmoidales que caracterizan la 
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estructura general de la Zona de Ossa-Morena (un ejemplo significativo de esta familia de desgarres es 
la falla de Zufre, presente en el área de estudio). 
2.2.2.4. Estructura profunda 
Recientemente se ha realizado un perfil sísmico de reflexión profunda conocido como 
IBERSEIS (Simancas et al., 2003), que atraviesa el SO de la Península Ibérica desde el extremo 
meridional de la Zona Centroibérica hasta el norte de la Zona Surportuguesa, lo que ha proporcionado 
una imagen completa de la estructura de la corteza de la Zona de Ossa-Morena y los límites con las 








Figura 2.6. Perfil sísmico profundo de reflexión IBERSEIS y su interpretación geológica según 
Simancas et al. (2003). Arriba perfil sísmico migrado, en medio dibujo de los reflectores, abajo interpretación 
geológica. CDP: Common Depth Points, ZSP: Zona Surportuguesa, ZOM: Zona de Ossa-Morena, ZCI: Zona 
Centroibérica, IRB: Cuerpo Reflectivo Iberseis, BAA: anfibolitas de Beja-Acebuches, PL: Pulo do Lobo, PLB: 
basaltos del Pulo do Lobo. 
El perfil muestra para la corteza superior de la Zona Surportuguesa una estructura típica de 
foreland con un cinturón de pliegues y cabalgamientos enraizados en una zona de despegue situada en la 
corteza media. Este cinturón imbricado vergente hacia el SO es característico de una tectónica de piel 
fina. En cambio en la corteza inferior de la zona Surportuguesa se observan reflectores con vergencia 
NE que han sido interpretados como retrocabalgamientos por Simancas et al. (2003), aunque también 
podrían representar reflexiones oblicuas fuera del plano del perfil. En la corteza superior de la Zona de 
Ossa-Morena se observa una tectónica de piel gruesa con pliegues y cabalgamientos vergentes hacia el 
SO, que se enraízan en una zona subhorizontal de alta reflectividad situada en la corteza media, 
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denominada IRB (Iberian reflective body), que se extiende por la Zona de Ossa-Morena y el extremo 
meridional de la Zona Centroibérica. Esta zona de alta reflectividad ha sido interpretada como una 
intrusión máfica-ultramáfica emplazada a favor de un despegue situado en la corteza media (Simancas 
et al., 2003). En la corteza inferior de la Zona de Ossa-Morena llama la atención la ausencia de 
reflectores. En los contactos entre las distintas zonas se observan reflectores con geometría en abanico, 
que se unen en profundidad, que han sido interpretados como fallas con una importante componente de 
movimiento sinestral (Simancas et al., 2003).  
El conocimiento de la estructura de la corteza también ha sido abordado mediante estudios 
magnetotelúricos (Monteiro Santos et al., 1999, 2001, 2002; Pous et al., 2004). Pous et al. (2004) han 
encontrado una zona de alta conductividad en la corteza media de Ossa-Morena coincidente con la 
localización del IRB, lo cual parece descartar la interpretación que considera este cuerpo como una 
intrusión única. Por ello Pous et al. (2004) han propuesto que el IRB puede ser un complejo de sills 
máficos-ultramáficos que intruyen en materiales ricos en grafito (posiblemente de la Serie Negra o 
materiales similares) permitiendo una alta conductividad para dicha zona siempre que el grafito 
permanezca interconectado. 
2.2.3. Metamorfismo 
La Zona de Ossa-Morena presenta zonas con grados metamórficos muy variables que van desde 
las zonas sin metamorfismo o con anquimetamorfismo hasta zonas de alto grado. Aunque ha habido un 
largo debate sobre la edad de las deformaciones y el metamorfismo precámbrico y/o varisco, 
actualmente un número importante de autores consideran la existencia de un evento tectonometamórfico 
Cadomiense (Quesada, 1975, 1990, 1991, 1997; Pérez Lorente, 1977; Chacón, 1979; Eguíluz y 
Quesada, 1980; Pascual, 1981; Herranz, 1984; Ábalos y Eguíluz, 1990a,b, 1994; Ábalos et al., 1991a; 
Quesada y Dallmeyer, 1994; Eguíluz et al., 2000; Bandrés et al., 2002) sobre el que fue superpuesto con 
intensidad variable el evento varisco (Apalategui et al., 1990a, Dallmeyer y Quesada, 1992; Eguíluz et 
al., 2000). 
2.2.3.1. Zonas metamórficas finiprecámbricas 
En la zona de Cizalla de Badajoz-Córdoba afloran gneises con metamorfismo de alto grado y 
procesos anatécticos, además de anfibolitas, producto de la retrogradación de eclogitas (Mata y Munhá, 
1986; Ábalos et al., 1991a). Este metamorfismo es coetáneo con la primera fase de deformación aunque 
su edad es controvertida (Blatrix y Burg, 1981; Quesada y Dallmeyer, 1994). A continuación tiene lugar 
la intrusión de granitos que producen un metamorfismo de contacto (Ábalos, 1989). Durante la 
deformación transpresiva sinestral varisca de este dominio tuvo lugar la retrogradación, que ha sido 
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En las rocas de la Serie Negra aflorantes en el núcleo del Anticlinorio de Olivenza-Monesterio, 
se observa un metamorfismo con una gradación desde facies esquistos verdes hasta anfibolitas que ha 
sido relacionado con el ciclo metamórfico finiprecámbrico (Quesada, 1975; Eguíluz y Quesada, 1980; 
Eguíluz et al., 1984; Quesada y Munhá, 1990).  
2.2.3.2. Zonas metamórficas variscas 
En el dominio de Sierra Albarrana afloran rocas con grados metamórficos que van desde 
esquistos verdes hasta anfibolitas originados durante la orogenia varisca (Garrote, 1976; Quesada, 1983; 
Dallmeyer y Quesada, 1989), también se ha descrito metamorfismo de baja presión con anatexia (Azor 
y Ballévre, 1997). 
En el extremo SO del Anticlinorio de Olivenza-Monesterio se encuentra el macizo metamórfico 
de Lora del Río, formado por granulitas de baja presión. Este metamorfismo es considerado de edad 
varisca y ocasionado por colapso gravitacional tras el apilamiento cortical originado durante la colisión 
(Apráiz et al., 1993a, b; Apráiz, 1996). Igual origen ha sido propuesto para el complejo metamórfico-
anatéctico de Valuengo (Apráiz y Eguíluz, 1996), si bien las edades obtenidas por Salman (2004) para 
este complejo indican que se originó  durante el rifting Cámbrico. 
Los grados más altos de metamorfismo los encontramos en el macizo de Evora-Beja-Aracena, 
donde las rocas presentan desde grado medio a muy alto. La compleja evolución tectonometamórfica de 
este macizo ha sido estudiada en profundidad por Bard (1969), Crespo-Blanc (1991), Ábalos et al. 
(1991b) y Castro et al. (1996a), Fonseca et al.1999; Moita, 1997; Pedro, 2004.
2.2.4. Magmatismo 
La evolución magmática de la Zona de Ossa Morena (Galindo y Casquet 2004, Casquet y 
Galindo 2004) está muy controlada por la historia geodinámica.  
Las rocas ígneas con edades más antiguas, 611-550 Ma (U-Pb Schäfer, 1990; U-Pb SHRIMP 
Ordóñez Casado, 1998) aparecen altamente deformadas y metamorfizadas en el núcleo de la Zona de 
Cizalla de Badajoz-Córdoba. El magmatismo relacionado con la Orogenia Cadomiense corresponde a 
un volumen significativo de rocas calcoalcalinas con una geoquímica indicativa de un ambiente de arco 
volcánico (Sánchez Carretero et al., 1989,1990). Este episodio magmático se caracteriza por el 
emplazamiento de rocas plutónicas con vulcanismo asociado, que han sido datadas en el intervalo 587-
532 Ma (U-Pb Schäfer, 1990; U-Pb Oschner, 1993; U-Pb SHRIMP Ordóñez Casado, 1998). Estas rocas 
afloran en los núcleos metamórficos de Monesterio (Sánchez Carretero et al., 1990), Évora (Carvalhosa, 
1983), y Lora del Río (Arriola y Eguíluz, 1983). 
El rifting Cambro-Ordovícico registrado en la zona de Ossa-Morena generó un gran volumen de 
rocas ígneas de carácter bimodal. Este evento magmático dio lugar a rocas volcánicas, subvolcánicas y 
plutónicas, con afinidades toleíticas y alcalinas (Mata y Munhá, 1990; Sánchez García et al., 2003) que 
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han proporcionado edades en el intervalo 530-470 Ma (K-Ar Galindo et al., 1990; U-Pb Oschner, 1993; 







Figura 2.7. Plutonismo a lo largo del Anticlinorio de Olivenza-Monesterio, las edades de los plutones datados 
están indicadas. ZCI: Zona Centroibérica, ZOM: Zona de Ossa-Morena, ZSP: Zona Surportuguesa. 
El último evento magmático principal tuvo lugar durante la Orogenia Varisca y también se 
encuentra representado por rocas volcánicas y plutónicas. El plutonismo varisco se caracteriza por 
composiciones intermedias a ácidas, de carácter calcoalcalino, que varían desde tonalitas y granodioritas 
metaluminosas hasta granitos y leucogranitos peralumínicos y en menor medida cuerpos gabróicos. El 
principal complejo plutónico varisco aflora en el núcleo del Anticlinorio de Olivenza-Monesterio 
(Fig.2.7.) y está formado por un grupo de plutones con una distribución aproximadamente circular 
(Brun y Pons, 1981; Dupont et al., 1981): Valencia del Ventoso (Oleaga et al., 1999), Bazana, Brovales 
(340 + 4 Ma Pb-Pb Kober, Montero et al., 2000), Valuengo (342 + 4 Ma Pb-Pb Kober, Montero et al., 
2000) y Burguillos del Cerro (Alvarez y Domínguez-Bella, 1996; 330 + 9 Ma Rb-Sr, Bachiller et al., 
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1997; 335 Ma Ar-Ar, Dallmeyer et al., 1995; 338 + 1.5 Ma U-Pb en la mineralización de allanita de 
Mina Monchi, Casquet et al., 1998a). Separado de este grupo de plutones, 50 km hacia el SE y situado 
en el flanco SO del Antiforme de Olivenza-Monesterio, aflora el Complejo Ígneo de Santa Olalla de 
Cala, que es el objeto del presente estudio. Está principalmente compuesto de tonalitas, acompañadas de 
cantidades menores de gabros y granitos, que han proporcionado edades variscas (359 + 18 Ma Rb/Sr, 
Casquet et al., 2001; 332 + 3 Ma Pb-Pb Kober, Montero et al., 2000).  
Por último, un evento extensional durante el Pérmico permitió la intrusión de una familia de 
diques de composición diabásica, orientados NO-SE (250 + 5 Ma K-Ar, Galindo et al., 1991), que 
pueden encontrarse en diversas áreas de Ossa-Morena. 
2.3. COMPLEJO ÍGNEO DE SANTA OLALLA 
El Complejo Ígneo de Santa Olalla está localizado en el flanco sur del Anticlinorio de Olivenza-
Monesterio (Fig.2.7.), en una cuña limitada por dos falla principales: la falla de Zufre, un desgarre 
sinestral tardivarisco de dirección N80, y la falla de Cherneca, paralela a las estructuras variscas en esta 
zona (N120), con una cinemática direccional inversa con sentido sinestral. 
 
 Figura 2.8. Esquema geológico del Complejo Ígneo de Santa Olalla de Cala, según Casquet et al., 1998b. 
 
El Complejo Ígneo de Santa Olalla (Fig.2.8.) está formado por dos cuerpos plutónicos 
principales, el stock de Santa Olalla y el stock de Aguablanca, y por otros cuerpos graníticos de menor 
entidad. El stock de Santa Olalla es el cuerpo de mayores dimensiones del complejo, presenta una 
geometría aproximadamente elíptica (con un eje mayor de 7 km), que aparece truncada hacia el SE por 
la falla de Zufre. 
 
29
Ignacio Romeo Briones 
 
2.3.1. Petrología 
2.3.1.1. Stock de Santa Olalla 
El stock de Santa Olalla presenta una composición heterogénea con contactos transicionales 
entre sí (Casquet, 1980; Eguíluz, 1987; Eguíluz et al., 1989). Está compuesto por cuarzodioritas 
biotítico-hornbléndicas en el área norte, que pasan gradualmente a la facies tonalítica principal del 
centro del stock y finalmente a un pequeño cuerpo de monzogranitos en el límite sur. Esta gradación de 
las facies ígneas ha sido interpretada como un zonado composicional inverso (Velasco, 1976; Casquet, 
1980). Hacia el NO aparece una apófisis máfica llamada La Sultana (Apalategui et al., 1990b), 
compuesta por tonalitas y cuarzodioritas hornbléndico-biotíticas. 
Según Salman, (2002) las características petrológicas del stock de Santa Olalla son las 
siguientes: 
-Las tonalitas del stock de santa Olalla son rocas mesocráticas heterogranulares, de 
tamaño de grano medio a grueso y con una orientación planar definida por las plagioclasas que 
en ocasiones presentan un carácter levemente porfídico. En muestra de mano presentan cristales 
alotriomórficos de cuarzo, biotita y anfíbol, y abundantes cristales ideomórficos y 
subideomórficos de plagioclasa. Localmente presentan cantidades accesorias de granate, 
sulfuros y esfena. En lámina delgada presenta los siguientes minerales mayoritarios en orden 
decreciente de abundancia: plagioclasa (An22-58), cuarzo, biotita (flogopita), anfíbol (Mg-
hornblenda) y en muy poca proporción feldespato potásico. Los minerales accesorios son 
apatito, circón, epidota, allanita, monacita, ilmenita, sulfuros de Fe y Cu y óxidos de Fe. 
-Las cuarzodioritas del stock de Santa Olalla  presentan una textura holocristalina, 
heterogranular, con tamaño de grano fino a medio. Las fases minerales mayoritarias son 
plagioclasa (An9-33), biotita (flogopita), anfíbol (Mg-hornblenda), clinopiroxeno, cuarzo y en 
muy escasa proporción feldespato potásico; las accesorias son circón, epidota, titanita y óxidos 
de Fe. 
-Los monzogranitos también presentan una textura holocristalina, heterogranular, con 
tamaño de grano fino a medio. Los minerales mayoritarios son cuarzo, plagioclasa (An3-7), 
feldespato potásico, cordierita y escasos minerales melanocráticos (biotita, epidota, piroxeno y 
anfíbol). Los minerales accesorios son apatito, circón, titanita, epidota, allanita y óxidos de Fe. 
 
El origen desde el punto de vista petrológico del stock de Santa Olalla ha sido objeto de debate, 
habiéndose propuesto dos hipótesis diferentes: 
(1) Casquet (1980), Casquet et al. (1998b, 2001) y Salman (2002) proponen un proceso de 
asimilación de material cortical al mismo tiempo que se produce la cristalización fraccionada. Este 
proceso estaría controlado por el fraccionamiento del ortopiroxeno, anfíbol y plagioclasa. La presencia 
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de abundantes enclaves microgranudos podría indicar que tanto la asimilación como la cristalización 
fraccionada tuvieron lugar cerca del emplazamiento final. 
 (2) Bateman et al. (1992, 1995) consideran que la generación del cuerpo principal de tonalitas  
tuvo lugar gracias a un proceso de hibridación de magmas a gran escala. La tonalita sería el producto de 
la mezcla de un granitoide con cordierita de origen cortical (el granito aflorante en el extremo sur del 
stock sería un resto no mezclado de este término) con un magma de origen mantélico que estaría 
representado por el gabro piroxénico de Aguablanca. Teniendo en cuenta la propuesta de un origen 
híbrido para la tonalita, estos autores clasifican este cuerpo como un granito tipo H (tipología definida 
por Castro et al., 1991). 
2.3.1.2. Stock de Aguablanca  
En la parte norte del complejo y en contacto con el stock de Santa Olalla aflora el stock de 
Aguablanca, un pequeño plutón (2 km2) máfico subcircular compuesto por gabronoritas y noritas ricas 
en flogopita que pasan hacia el sur a dioritas (Casquet et al., 1998b, 2001).  
Las gabronoritas presentan texturas de acumulado con abundante plagioclasa (An26-77), clino y 
ortopiroxeno, hornblenda y flogopita; mientras que los términos más dioríticos presentan plagioclasa 
(An 26-51), hornblenda actinolítica, flogopita y en ocasiones cuarzo y de forma accesoria apatito, 
opacos y circones (Casquet, 1980). 
Esta intrusión ha sufrido importantes procesos de endo-skarnificación a lo largo de su borde 
norte inducidos por el contacto con mármoles del cámbrico inferior (Casquet, 1980).  
En el borde norte del stock de Aguablanca aparece una zona de brecha magmática que lleva 
asociada una importante mineralización de Ni, Cu y elementos del grupo del platino (EGP), cuya 
descripción se aborda en detalle en el apartado 2.4. 
2.3.1.3. Otras intrusiones: Teuler, Garrote y Cala 
Además de numerosos cuerpos de granitos aplíticos que aparecen dentro del stock de Santa 
Olalla, tres intrusiones graníticas afloran con entidad propia en torno al stock: Garrote, Teuler y Cala.  
El granito alcalino del Garrote es un sienogranito con hornblenda localizado cerca del borde 
norte del stock de Aguablanca. Es de pequeño tamaño (<1 km2) y presenta una geometría en forma de 
gota en planta (Apalategui et al., 1990b).  
El granito del Teuler aflora en el sector occidental del stock de Santa Olalla. Se trata de un 
monzogranito biotítico de grano fino que genera un skarn magnésico con un mineralización de 
magnetita asociada. Se trata de un granito rosado, inequigranular, de grano fino a medio, que en muestra 
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El granito de Cala es una intrusión de muy pequeño tamaño y composición monzogranítica 
separada 8 km al oeste del stock de Santa Olalla, y lleva asociada la mineralización de magnetita de 
Minas de Cala (Doetsch y Romero, 1973; Casquet y Velasco, 1978; Velasco y Amigó, 1981). 
2.3.1.4. Rocas encajantes 
El Complejo Ígneo de Santa Olalla intruye en la unidad de Arroyomolinos (Apalategui et al., 
1990ab; Apalategui y Sánchez Carretero, 1991), concretamente entre las dos subunidades estratigráficas 
basales, que son de muro a techo: la sucesión de Tentudía (perteneciente a la Serie Negra de edad 
Neoproterozoico, Eguíluz, 1987) y el Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala (de edad 
Cámbrico Inferior). 
En el margen noroeste, las rocas ígneas intruyen a la formación de Tentudía, formada por 
pizarras negras y metagrauvacas ricas en pirita, con intercalaciones de cuarcitas negras, metabasitas y 
metavulcanitas ácidas. Hacia el norte, este y sur los materiales ígneos intruyen en el Complejo 
vulcanosedimentario de Bodonal-Cala, formado en este área por una sucesión de tobas cristalinas y 
tobas de grano fino de composición riolítica-dacítica, alternantes con pizarras y cineritas, que presenta 
intercalaciones de pórfidos riolíticos de grano grueso, con grandes fenocristales de feldespato potásico 
con texturas rapakivi (pórfido de Bodonal-Cala) y mármoles más abundantes hacia el techo de la serie. 
El contacto de estos mármoles con el borde norte del stock de Aguablanca genera un importante exo-
skarn caracterizado por granatitas y rocas de silicatos cálcicos (Velasco, 1977; Casquet y Velasco, 1978; 
Casquet, 1980). 
Las rocas del encajante están afectadas por un metamorfismo regional de grado bajo a muy bajo 
sobre el que se desarrolla una aureola de metamorfismo de contacto sobreimpuesta.  La aureola, de más 
de 2 km de anchura, presenta facies de albita-epidota en las zonas más externas y llega hasta la facies de 
corneanas piroxénicas (700-750ºC) cerca del contacto (Casquet et al., 1998b). 
El stock de Santa Olalla presenta numerosos roof pendants de las rocas de caja dispersos sobre 
las rocas ígneas.  Esto implica que el contacto superior del stock ha sido erosionado sólo de forma 
incipiente.  
Hacia el SE el stock de Santa Olalla se pone en contacto con  pizarras del Devónico-Carbonífero 
Inferior a través del contacto mecánico originado por la Falla de Zufre 
2.3.2. Geoquímica 
La geoquímica del Complejo Ígneo de Santa Olalla se caracteriza por un carácter calcoalcalino 
alto en K (Casquet et al., 2001; Salman, 2002).  
Según Casquet et al. (2001) se pueden diferenciar dos grupos geoquímicos de rocas: por un lado 
los acumulados (gabronoritas) del norte del plutón de Aguablanca, y por otro lado lo que denominan 
secuencia magmática principal que abarca desde las dioritas en la mitad sur del stock de Aguablanca 
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hasta todas las facies (diorítica, tonalítica y granítica) del stock de Santa Olalla. Los acumulados del 
norte de Aguablanca muestran contenidos en SiO2 de 48-57 % y son relativamente bajos en K2O (<0.7 
%) y elementos traza incompatibles (Ba, Rb, Th, Nb). En cambio presentan altas proporciones de MgO 
(12.2-16.2 %), Ni (317-515 ppm) y Cr (738-1200 ppm). La secuencia magmática principal tiene un 
carácter metaluminoso con hyperestena y cuarzo normativos y presenta contenidos en SiO2 de 56-68 % 
y K2O de más de 4.6 %. El Rb y Sr presentan respectivamente 38-121 y 225-356 ppm.. 
 Una detallada descripción de la geoquímica mineral y de roca total del stock de Santa Olalla y 
el granito del Teuler puede encontrarse en Salman (2002).  
Según Eguíluz et al. (1989) el carácter calcoalcalino evidenciado por la geoquímica de roca total 
podría proceder de un magma de composición toleítica, al igual que sucede en otros cuerpos de 
composición comparable como el macizo de Burguillos del Cerro (Pons, 1982). Apoyándose en datos 
geoquímicos y petrográficos, Eguíluz et al. (1989) clasifican este magmatismo como perteneciente a los 
granitos tipo I (Chappel y White, 1974), lo cual contrasta con la hipótesis de la hibridación de magmas 
de Bateman et al. (1992, 1995) que lo clasifican como de tipo H (Castro et al., 1991). 
2.3.3. Geocronología 
Casquet (1980), Eguíluz et al. (1989) y Apalategui et al. (1990b) consideran el stock de Santa 
Olalla junto con el stock de Aguablanca pertenecientes al magmatismo calcoalcalino varisco, por su 
afinidad geoquímica y similitudes petrológicas con otros complejos (Burguillos del Cerro-Valencia del 
Ventoso-Brovales). Por otro lado Apalategui et al. (1990b) correlacionaron el granito del Teuler y del 
Garrote con el pórfido cámbrico de la Valera situado hacia el NO, una hipótesis que indicaría una edad 
cámbrica para estos granitos. 
En cuanto a las relaciones temporales entre el stock de Aguablanca y el stock de Santa Olalla 
Casquet (1980) considera que el emplazamiento de Aguablanca es anterior a Santa Olalla, lo que 
contrasta con las ideas de Bateman et al. (1992, 1995) que consideran el emplazamiento de ambos 
cuerpos coetáneo para lo que se apoyan en un afloramiento al sur de Aguablanca en el río Rivera de 
Cala donde aparecen relaciones de mingling entre gabros y cuarzodioritas. 
Casquet et al. (2001) realizaron una datación mediante Rb-Sr utilizando muestras de la 
secuencia magmática principal (incluyendo las dioritas de Aguablanca y distintas facies del stock de 
Santa Olalla), que proporcionó una edad de 359 + 18 Ma. Un error tan significativo puede deberse o bien 
a una heterogeneidad inicial de las muestras o a una alteración subsolidus posterior (Casquet et al., 
2001).
Por otro lado, Salman y Montero (1999), Montero et al. (2000) y Salman (2002, 2004),  
realizaron dos dataciones más precisas mediante Pb-Pb Kober, una del stock de Santa Olalla (332 + 3 
Ma, Fig.2.9.) y otra del granito del Teuler (348 + 4 Ma, Fig.2.10.).  Estos datos corroboran la edad 
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varisca de las rocas datadas y descartan que el Teuler tenga relación con el pórfido cámbrico de la 




Figura 2.9. Datación Pb-Pb (Kober) del stock de Santa Olalla realizada por Salman (2002). 
 
 Figura 2.10. Datación Pb-Pb (Kober) del granito del Teuler realizada por Salman (2002). 
2.3.4. Estructura y emplazamiento 
El estudio estructural detallado del Complejo Ígneo de Santa Olalla no ha sido abordado hasta la 
fecha, si bien cabe reseñar el esquema estructural realizado por Eguíluz et al. (1989) donde se indica de 
forma muy general la orientación de la foliación magmática de las tonalitas determinada por la 
orientación de forma preferente de las plagioclasas. Estos autores destacan que las foliaciones 
horizontales son dominantes y que sólo alcanzan buzamientos significativos en los términos más 
dioríticos del borde NE. De este esquema estructural deducen que el stock de Santa Olalla tiene una 
geometría de champiñón extrabasado hacia el SO (Eguíluz et al., 1989). El emplazamiento ha sido 
considerado como inicialmente forzado, seguido por una etapa de stoping evidenciada por los 
abundantes roof pendants que afloran sobre el complejo (Eguíluz et al., 1989; Casquet et al.,  2001). La 
profundidad a la que tuvo lugar el emplazamiento ha sido establecida por Casquet (1980) en 2-4 km 
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2.3.5. Nueva cartografía geológica. 
Tomando como punto de partida las cartografías geológicas existentes y con el objetivo de tener 
una cartografía que sirviera de base para el estudio detallado de la estructura del Complejo Ígneo de 
Santa Olalla se llevó a cabo una cartografía geológica propia, cuyo resultado se muestra en la Fig.2.11. 
Esta cartografía es heredera de la realizada por el IGME en la hoja MAGNA 918 (Apalategui et al., 
1990b), si bien en el sector oriental del complejo fue necesaria una profunda reelaboración de la 
cartografía de la hoja MAGNA 919 (García-Monzón et al., 1974) que es menos detallada. También se 
tomó como punto de partida en el área de Aguablanca una cartografía realizada por Río Narcea Gold 
Mines que no ha sido publicada. 
2.4. LA MINERALIZACIÓN Ni-Cu-(EGP) DE AGUABLANCA  
La mineralización de Ni-Cu-(EGP, elementos del grupo del platino) de Aguablanca (Lunar et 
al., 1997; Ortega et al., 1999, 2000, 2004; Tornos et al., 1999, 2000, 2001; Casquet et al., 1998b, 2001; 
Martínez et al., 2005; Romeo et al., 2004a, b; Piña et al., 2004, 2005a,b, 2006a,b; Piña 2006) aparece en 
el borde norte de las gabronoritas del stock de Aguablanca y está estrechamente asociada a una brecha 
magmática subvertical (buzando 70-80º N) con geometría de pipa (250 a 300 m de anchura en una 
dirección N-S y más de 600 m en una dirección E-O). Dentro de la zona de brecha la mineralización se 
concentra en dos cuerpos subverticales, un cuerpo norte de pequeño tamaño y otro sur más importante. 







Fig 2.12. Brecha mineralizada de Aguablanca, donde se observan los fragmentos máfico-ultramáficos en 
tonos oscuros, rodeados por una matriz formada por sulfuros semimasivos. Los sondeos pertenecen a la campaña 
de exploración de Río Narcea Gold Mines. 
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La brecha presenta fragmentos de acumulados máficos y ultramáficos (gabronoritas, piroxenitas, 
hazburgitas y anortositas), sin mineralizar o escasamente mineralizados, que aparecen inmersos en una 
matriz de gabronoritas hornbléndico-biotíticas que contienen sulfuros diseminados o semimasivos de 
Ni-Cu-Fe (Fig.2.12.). En los fragmentos los sulfuros aparecen restringidos a diseminados débiles 
(normalmente asociados a anfíbol hidrotermal) y en ocasiones formando venas de calcopirita que 
atraviesan tanto los fragmentos como la matriz (Piña et al. 2006a). 
En la matriz con mineralización diseminada, los sulfuros (<20 % modal) aparecen como 
agregados poliminerales intersticiales en un armazón de silicatos (Fig.2.13.). La mineralización 
semimasiva se caracteriza por texturas de tipo leopardita (Evans-Lamswood et al., 2000), que pueden 
alcanzar proporciones modales de sulfuros de >85%, aunque son más comunes proporciones de 20-70 
%. Estas texturas muestran puntos negros (debidos a la presencia de silicatos ideomórficos, 









38 Fig. 2.13. Mineralización diseminada.  
. Mineralización masiva. Textura tipo “Leopardita”. 
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La mineralogía del yacimiento ha sido estudiada en detalle por Ortega et al. (2000, 2004), Piña 
et al. (2004,  2005a,b, 2006b) y Piña (2006). De acuerdo con estos autores los minerales principales que 
forman la masa de sulfuros son pirrotina, pentlandita, y calcopirita. También aparecen como minerales 
accesorios magnetita, ilmenita, rutilo, oro nativo y distintos minerales del grupo del platino (Piña et al., 
2006b). Estos últimos son dominantemente telururos de Pt y Pd , bismuto-telururos (michenerita, 
merenskyita, paladio-bismuto-melonita y moncheita) y en menor medida esperrilita y fases con Ir-Os-
As-S. Esta asociación tiene sobreimpuesta un evento hidrotermal, probablemente relacionado con 
procesos de endoskarnificación, en el cual se desarrolla pirita. 
Los estudios detallados de la mineralogía y quimismo de los fragmentos máficos y ultramáficos 
realizados por Piña et al. (2006a) han permitido reconstruir los procesos magmáticos ocurridos en la 
cámara máfica-ultramáfica donde cristalizaron dichos fragmentos y su relación con la segregación del 
líquido sulfurado que dio lugar a la matriz mineralizada de la brecha. Los fragmentos de acumulados 
máficos-ultramáficos pueden relacionarse entre sí con procesos de cristalización fraccionada. 
Con el estado actual del conocimiento de esta mineralización (Piña et al., 2006a, b) se puede 
esbozar una hipótesis de cómo se generó, que explique las características observadas. En una cámara 
magmática básica-ultrabásica situada por debajo del nivel actual de la mineralización tuvo lugar la 
segregación de un líquido sulfurado inmiscible en los primeros estadios de evolución del magma, al 
mismo tiempo que comenzaba la acumulación por cristalización fraccionada de términos peridotíticos 
en la base de la cámara. Debido a su alta densidad el líquido sulfurado se depositó en la base de la 
cámara. A continuación prosiguió el proceso de acumulación en la base de la cámara de distintos niveles 
ultramáficos, dando lugar a un complejo estratificado de acumulados ultramáficos sobre una capa de 
líquido sulfurado. Finalmente un nuevo pulso de magma (grabronorítico) intruyó en la cámara 
produciéndose un proceso de mingling (Zorpi et al., 1989) entre el nuevo magma silicatado y el líquido 
sulfurado de la base de la cámara, al tiempo que el complejo de acumulados máfico-ultramáfico 
(gabronoritas, piroxenitas, hazburgitas y anortositas) fue brechificado, produciéndose la intrusión de una 
brecha en forma de chimenea en el nivel en el que la encontramos ahora. La sobrepresión del magma 
hidratado junto con la apertura de huecos favorecida por la tectónica pudo generar dicho evento 
explosivo. 
El descubrimiento de la mineralización de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca que presenta 
características únicas a nivel mundial ha generado un interés renovado en el estudio del Complejo Ígneo 



































































































Las determinaciones geocronológicas de los eventos magmáticos asociados a procesos 
orogénicos contribuyen a una comprensión mayor de la evolución general del orógeno. El magmatismo 
juega un papel fundamental durante el proceso orogénico como medio de transporte de elementos 
mantélicos que pueden emplazarse en la corteza superior con concentraciones de interés económico. La 
mineralización de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca es un buen ejemplo de dichos procesos. 
La edad de este yacimiento de sulfuros magmáticos ha sido objeto de un interesante debate. Se 
han considerado dos hipótesis:  
1) Una edad cambro-ordovícica (Ortega et al., 2004) que relacionaría este yacimiento y el stock 
de Aguablanca con el evento de rifting ocurrido durante dicho etapa.  Esta hipótesis es consistente con 
el hecho de que la mayoría de los depósitos de sulfuros de origen magmático en todo el mundo están 
vinculados a procesos de rifting (Lesher, 2003; Distler y Kunilov, 1994; Hausk et al., 1997; Lesher y 
Keays, 2002; Melezhik et al., 1994). 
2) Una edad carbonífera relacionada con el ambiente de colisión transpresiva durante la 
Orogenia Varisca (Casquet et al., 2001). Esta hipótesis relaciona genéticamente el stock de Aguablanca 
con el stock de Santa Olalla que ha sido tradicionalmente correlacionado con otras intrusiones 
calcoalcalinas de edad varisca que afloran en el núcleo del Anticlinorio de Olivenza Monesterio (Castro 
et al., 2002).  
El principal objetivo de este estudio geocronológico es establecer la edad de cristalización de la 
mineralización y el stock de Aguablanca, que permanecen sin datar. De este modo se podrá determinar 
el ambiente geodinámico (rifting o transpresional) en el que se generó la mineralización. Los datos 
geocronológicos son fundamentales para construir un modelo genético de este tipo de mineralizaciones, 
que sea útil para la exploración minera de yacimientos similares a nivel regional. 
Se ha abordado también en este estudio la datación de todos los cuerpos relacionados 
espacialmente o pertenecientes al Complejo Ígneo de Santa Olalla aunque de algunos de ellos existían 
dataciones previas. De este modo se han datado nuevamente el stock de Santa Olalla y el granito del 
Teuler, que fueron datados previamente mediante Pb-Pb Kober (Salman y Montero, 1999; Montero et 
al., 2000;  Salman, 2002), una metodología que no permite estimar el grado de concordancia de los 
resultados y que tiene menor precisión que el método U-Pb utilizado en este trabajo. También se han 
datado otros cuerpos que permanecían sin datar como los granitos del Garrote y Cala. Por último se han 
datado también los pórfidos riolíticos de Bodonal-Cala abundantes en la zona de estudio. La edad 
cámbrica (Ordóñez Casado, 1998) de este magmatismo ha sido datada con objeto de comparar su edad 
en la zona de estudio con una posible edad cámbrica del Stock de Aguablanca, lo que en ese caso 
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3.2. METODOLOGÍA 
El trabajo de laboratorio fue realizado en el Department of Earth Sciences de la Memorial 
University of Newfoundland (St. John´s, Canadá). La metodología aplicada, en términos generales, fue 
similar a la descrita en detalle por Dubé et al. (1996).  
Tras la trituración de las muestras, la fracción correspondiente a los minerales pesados fue 
separada utilizando una mesa Wifley y seguidamente líquidos densos (metileno iodado). A 
continuación, tras un tamizado y la extracción de minerales ferromagnéticos con un imán de mano, se 
procedió a la separación por las propiedades magnéticas utilizando un aparato Frantz. Este aparato 
permite discriminar diversas fracciones según su susceptibilidad magnética. Generalmente, las 
fracciones menos magnéticas proporcionan los circones de mejor calidad; éstos fueron seleccionados a 
mano buscando los que presentaban morfologías más euhedrales y cristales más transparentes con ayuda 
de un microscopio, dado que estas características son indicativas de un posible origen magmático. 
 
 
Figura 3.1. Esquema que muestra la 
geometría de la cápsula de acero utilizada para 
la técnica de abrasión por aire, figura 
modificada de Krogh (1982). 
 
Posteriormente, los circones fueron desgastados mecánicamente mediante la técnica de la 
abrasión por aire definida por Krogh (1982), con objeto de quitar la superficie externa de los granos. El 
método consiste en introducir los circones dentro de una cápsula de acero circular donde son inducidos a 
una rotación a altas velocidades mediante una corriente de aire a presión. La geometría de la cápsula de 
acero se muestra en la Fig.3.1. De este modo se producen un gran número de colisiones entre los 
circones lo que produce un desgaste mecánico de los mismos. Normalmente se añade cierta cantidad de 
pirita de diferentes tamaños de grano, según el tamaño de los circones introducidos, que sirve para 
suavizar las colisiones entre circones al tratarse de un mineral con una dureza mucho menor. El proceso 
de abrasión por aire puede durar desde simplemente unos minutos para el caso de circones muy 





controlar con un microscopio la muestra cada cierto tiempo, con objeto de no excederse en la abrasión 
ya que se corre el riesgo de perder parte o la totalidad de la muestra. 
El método de la abrasión por aire permite alcanzar resultados altamente concordantes, dado que 
se suele minimizar la pérdida de plomo que normalmente está asociada a la zona externa del cristal 
donde los procesos de alteración han sido más importantes. Por otro lado, suele actuar de forma 
diferencial, desgastando con mayor efectividad las zonas que presentan la estructura del circón más 
dañada por efecto de la radiación y en donde la alteración posterior ha podido provocar una mayor 
pérdida de plomo. Estas zonas más dañadas de la red cristalina suelen corresponder a zonas con alto 
contenido inicial en U, que durante su desintegración ha producido un mayor daño en la estructura del 
cristal. 
La limpieza y purificación de los circones previamente desgastados por abrasión con aire se 
realizó utilizando distintos ácidos (HF y HNO3). La disolución de los circones se realizo en cápsulas de 
teflón protegidas por cubiertas de acero en donde se introdujeron las diferentes fracciones de circones 
con HF que fueron introducidas en un horno por espacio de 3 días. La química de intercambio iónico 
fue realizada en microcolumnas siguiendo la técnica descrita por Krogh (1973) pero reduciendo el 
volumen de las columnas y de los reactivos en una relación de 1/10, lo que permite una mayor precisión 
en la separación. Finalmente las medidas isotópicas fueron llevadas a cabo mediante un espectrómetro 
de masas de ionización térmica Finningan MAT 262 (Fig.3.2.). 
 
 
Figura 3.2. Espectrómetro de 
masas de ionización térmica Finningan MAT 
262V TI, perteneciente a Department of 
Earth Sciences de la Memorial University of 
Newfoundland (St. John´s, Canadá) con el 
cual se realizaron los análisis isotópicos. 
 
 
Las incertidumbres en las estimaciones de las relaciones isotópicas fueron calculadas a 2σ, 
considerando el error de las medidas del espectrómetro de masas, la fraccionación isotópica y la 
proporción inicial de Pb común y su composición isotópica siguiendo el modelo de Stancey y Kramers 
(1975). Las edades fueron calculadas mediante el programa ISOPLOT (Ludwig, 1999) y las 
incertidumbres están expresadas al 95% de intervalo de confianza. 
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Tabla 3.1: Datos 
geocronológicos Concentración Medida Relaciones atómicas corregidas* Edad [Ma] 




común 206Pb 208Pb 206Pb  207Pb  207Pb  206Pb 207Pb 207Pb
 [mg] [ppm] [ppm] [pg] 204Pb 206Pb 238U +/- 235U +/- 206Pb +/- 238U 235U 206Pb 
D1 Santa Olalla                
Z1 11 gr clr prm 0.077 86 4.8 9.9 2262 0.1537 0.05321 36 0.3927 22 0.05352 22 334 336 351 
Z2  2 gr clr euh prm 0.014 441 24.6 12 1672 0.1698 0.05312 26 0.3903 18 0.05329 12 334 335 341 
Z3    gr euh prm 0.045 42 2.4 5.7 1149 0.157 0.05356 20 0.3937 14 0.05331 14 336 337 342 
D2 Teuler                
Z1  9 gr clr frags 0.063 55 3.7 6.1 2195 0.2085 0.06074 38 0.4591 28 0.05481 12 380 384 405 
Z2  5 gr elong prm 0.015 47 2.8 2 1225 0.2414 0.05384 28 0.3966 16 0.05342 24 338 339 347 
Z3 15 clr fino prm 0.015 81 5.0 6.3 683 0.275 0.05409 28 0.4096 21 0.05491 14 340 349 409 
D3 Cala                
Z1 11 fino frags 0.033 20 1.2 4.5 556 0.1726 0.05882 38 0.4459 46 0.05499 56 368 374 412 
Z2 1 med prm, inc fluid 0.002 490 23.6 2.8 1079 0.1301 0.04733 18 0.3494 13 0.05354 14 298 304 352 
Z3 3 med prm, inc fluid 0.006 210 10.4 2.3 1683 0.1262 0.04851 26 0.3583 17 0.05357 18 305 311 353 
D4 Bodonal-Cala                
Z1  3 gr clr euh 0.027 39 3.5 16 377 0.1548 0.08662 32 0.7058 28 0.0591 18 535 542 571 
Z2 10 fino clr euh 0.02 38 3.2 13 331 0.065 0.08579 32 0.7192 45 0.06081 34 531 550 632 
Z3  4 gr prm 0.012 183 16.8 2.2 5608 0.1123 0.09096 50 0.8002 37 0.0638 20 561 597 735 
Z4  6 fino prm 0.012 199 15.5 4.2 2930 0.0563 0.08114 42 0.6499 30 0.05809 14 503 508 533 
Z5  8 clr elong prm 0.016 385 25.6 2.9 9230 0.0503 0.06981 44 0.558 27 0.05797 24 435 450 529 
Z6  8 clr del elong prm 0.012 369 24.4 2.3 8469 0.0595 0.06871 52 0.5497 36 0.05802 24 428 445 531 
Z7 10 clr del elong prm 0.015 446 29.6 2.7 10618 0.0551 0.06924 46 0.554 35 0.05802 12 432 448 531 
Z8  7 frags agujas 0.014 153 11.9 1.2 8731 0.0629 0.08057 54 0.6438 35 0.05795 24 500 505 528 
Z9  9 frags agujas 0.018 247 19.3 2.5 8991 0.058 0.08111 40 0.6471 27 0.05786 18 503 507 525 
Z10 8 frags agujas 0.016 89 6.8 10.2 706 0.0682 0.07893 150 0.632 58 0.05808 116 490 497 533 
D5 Sultana                
Z1 10 gr clr euh 0.07 170 10.3 15 2679 0.2865 0.05253 26 0.3855 18 0.05323 12 330 331 339 
Z2 10 gr clr euh 0.05 492 30.1 3.3 24781 0.2804 0.05325 26 0.3912 18 0.05328 10 334 335 341 
Z3  8 gr clr euh 0.04 375 22.9 3.2 15814 0.2853 0.05307 28 0.3904 18 0.05336 16 333 335 344 
D6 Mingling de 
 Aguablanca                
Z1  6 gr euh 0.03 383 23.6 22 1788 0.268 0.05419 38 0.3993 27 0.05344 14 340 341 347 
Z2  4 gr marrones euh 0.02 198 12.1 4.1 3310 0.2507 0.05432 26 0.399 19 0.05328 12 341 341 341 
D7 Diques  
de Aguablanca                
Z1  6 gr frags 0.042 50 3.0 4.7 1551 0.2282 0.0538 36 0.3947 24 0.05321 26 338 338 338 
Z2  6 gr clr euh 0.042 90 5.5 5.5 2349 0.2691 0.05395 20 0.3955 16 0.05317 16 339 338 336 
Z3  3 gr clr euh frags 0.015 184 11.4 7.1 1338 0.272 0.0539 34 0.3964 22 0.05334 24 338 339 343 
Z4 10 fino clr euh 0.015 142 8.6 4 1826 0.2506 0.054 26 0.3967 16 0.05328 16 339 339 341 
D8 Garrote                
Z1  3 gr euh prm 0.01 396 21.6 4.7 2754 0.1837 0.05124 18 0.3762 18 0.05324 18 322 324 339 
Z2  5 gr euh prm 0.015 687 38.0 5.7 5794 0.2044 0.05112 26 0.3754 18 0.05326 12 321 324 340 
Z3  8 gr euh prm 0.024 239 13.3 3.8 4923 0.1868 0.05198 38 0.3814 24 0.05322 22 327 328 338 
Z4  2 gr frags 0.008 1092     58.4 4.6 6010 0.1842 0.05024 20 0.3681 13 0.05314 12 316 318 335 
Z5  3 gr prm 0.009 243 13.9 2.5 2913 0.1858 0.05357 22 0.393 16 0.05321 12 336 337 338 
Z6  6 gr clr frags 0.018 297 16.5 2.7 6395 0.1948 0.05159 26 0.3787 16 0.05323 16 324 326 339 
 
Abreviaturas: Z=fracción de zircones, clr=claros, gr=grano grueso, fino=grano fino, med=grano medio, euh=euhedral, frags=fragmentos, prm=prismas, inc fluid= 
inclusions fluidas.  
*Realizadas las correcciones de, spike, laboratorio blank de 1-5 picogramos de plomo común y plomo común inicial para la edad de la muestra calculado mediante el 
modelo de Stacey y Kramers (1975), y 1 picogramo de U blank.  Tras las relaciones isotópicas se expresan la incertidumbre calculada a 2σ, correspondiente a los dos 






3.3. DESCRIPCION DE LAS MUESTRAS Y RESULTADOS 
El muestreo fue llevado a cabo con el objetivo principal de establecer la edad de cristalización 
de stock de Aguablanca y en consecuencia de la mineralización de sulfuros magmáticos que contiene, 
por lo que se tomaron dos muestras con este propósito. Una muestra (D7) pertenece a unos diques 
dioríticos que aparecen cortando tanto las gabronoritas como los cuerpos mineralizados, la otra muestra 
(D6) pertenece a un grupo de rocas híbridas félsicas que muestran relaciones de mingling con las 
gabronoritas de Aguablanca. Estas rocas híbridas aparecen completamente incluidas y rodeadas por las 
facies gabroicas de Aguablanca mostrando en el contacto una zona espectacular de mingling que ha sido 
objeto de estudios detallados (Bateman et al., 1992).  
El resto de las muestras fueron escogidas para determinar la edad de cada cuerpo ígneo aflorante 
en la zona de estudio (Fig.2.11.) : la tonalita de Santa Olalla (D1), la apófisis de la Sultana (D5), el 
granito del Garrote (D8), el granito del Teuler (D2), la granodiorita de Cala (D3) y el pórfido riolítico de 
Bodonal-Cala (D4).  
3.3.1. D1 Santa Olalla (744.77E , 4200.60N UTM29) 
Una muestra fresca de 17 kg, fue recogida de una cantera localizada en el km 1 de la carretera de 
Santa Olalla de Cala al Real de la Jara. Se trata de una granodiorita con poca proporción de feldespato 







euhedFigura 3.3. Diagrama de la concordia de la muestra D1, correspondiente al stock de Santa OlallaEl tratamiento de esta muestra en el laboratorio proporcionó circones claros de alta calidad de 
o grueso a medio. Las formas de los circones variaban de levemente alargadas (3:2:2) a muy 
das (6:1:1). También se encontró una familia de circones con formas cuadradas y planas muy 
rales (4:4:1). Los circones de mayor tamaño, tonos claros y morfologías euhedrales fueron 
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seleccionados para su abrasión. De estos circones se realizaron tres análisis que aparecen representados 
en el diagrama de la concordia (Fig.3.3.). El análisis Z1 muestra una edad 207Pb/206Pb de 352 Ma, 
mientras Z2 y Z3 presentan edades 207Pb/206Pb de 341 y 342 Ma respectivamente (Tabla 3.1.). Se ha 
considerado que la mejor estimación de la edad de cristalización de esta roca es la media ponderada de 
las dos edades 207Pb/206Pb de Z2 y Z3 que es 341.5 + 3 Ma (MSWD: Mean Square Weighted Deviate = 
0.05, Prob. de interceptar = 0.83). 
3.3.2. D2 Teuler (738.92E , 4202.11N UTM29) 
Esta muestra fue recogida del extremo oeste del granito del Teuler; se trata de un monzogranito 
biotítico con algo de moscovita y grano fino. Se recogieron 12 kg que, tras su tratamiento, 
proporcionaron diferentes familias de circones de las que fueron separadas tres fracciones: Z1 con 9 
fragmentos de prismas claros y euhedrales de tamaño medio a grueso, Z2 formado por 5 prismas 









48  Figura 3.4. Diagrama de la concordia de la muestra D2, correspondiente al granito del Teuler. 
Dos de las fracciones que fueron desgastadas por abrasión con aire produjeron datos con núcleos 
ados (Z1 y Z3), mientras que la fracción restante (Z2) produjo un punto concordante del cual se 
 deducir una edad 206Pb/238U de cristalización de 338 + 2 Ma (Fig.3.4., Tabla 3.1.). A pesar de que 
dad no ha sido reiterada por otro análisis, Z3 aún, estando desplazado de la concordia debido a 





3.3.3. D3 Cala (733.00E , 4203.50N UTM29) 
El granito de Cala aparece en un afloramiento elíptico de pequeño tamaño (700 x 300 m), 
localizado 7 km al oeste del stock de Santa Olalla, y es el responsable de la mineralización de magnetita 
de minas de Cala. Este cuerpo intruye en rocas sedimentarias del Cámbrico inferior, concretamente a 
favor de la falla que separa las unidades de Herrerías al NE y Cumbres-Hinojales al SO (Apalategui et 
al., 1990b). 
Los circones obtenidos de D3, una muestra de 15 kg, son de pequeño tamaño y baja calidad. La 
familia principal de circones parece presentar núcleos heredados de forma redondeada que han recrecido 
durante el último periodo magmático, dando lugar a geometrías bipiramidales. A pesar de la dificultad 
de encontrar circones que no presentaran evidencias de núcleos heredados, fueron separadas tres 
fracciones para la abrasión: Z1 compuesto de 11 fragmentos de prismas alargados (3:1:1 a 5:1:1) con 
colores claros y formas euhedrales, y Z2 y Z3 formados por prismas alargados con inclusiones fluidas 
en sus núcleos, un posible indicio de que no presentaran núcleos heredados. Los resultados (Fig.3.5.) 
indican que Z1 contiene núcleos heredados, mientras que Z2 y Z3 han sido interpretados como granos 
libres de herencia y proporcionan una edad de cristalización para este cuerpo de 352 + 4 Ma calculada 







texturas Figura 3.5. Diagrama de la concordia de la muestra D3, correspondiente al granito de Cala3.3.4. D4 Pórfido de Bodonal-Cala (731.00E , 4210.45N UTM29) 
Esta muestra pertenece a las intrusiones subvolcánicas del Complejo vulcanosedimentario de 
l-Cala, principal unidad en la que intruye el Complejo Ígneo de Santa Olalla. Se trata de un 
riolítico de grano grueso, en el que destacan grandes cristales de feldespato potásico con 
 rapakivi. El pórfido de Bodonal-Cala fue datado en 514 + 9 Ma (U-Pb SHRIMP en circones, 
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Ordoñez Casado, 1998). Esta muestra fue recogida con la intención de comparar su edad con la del 
stock de Aguablanca, considerando la posibilidad de una edad Cámbrico Inferior para Aguablanca. Una 
muestra de 13 kg proporcionó distintas familias de circones atendiendo a su morfología. Las fracciones 
Z1, Z2 y Z3 contenían prismas claros y euhedrales de tamaños variados de gruesos a finos, con 
morfologías isométricas, y evidenciaron tras los análisis que presentaban núcleos heredados. Pero las 
fracciones Z4 a Z10, compuestas por prismas largos y aplanados (20:4:1) y prismas en forma de aguja, 
proporcionaron datos colineares (Fig.3.6.). La mejor estimación de la edad de cristalización de este 
cuerpo la obtenemos mediante la media ponderada de las edades 207Pb/206Pb (Davis, 1982) de estas 













50 Figura 3.6. Diagrama de la concordia de la muestra D4, correspondiente al pórfido de Bodonal-Cala 
3.3.5. D5 La Sultana (738.94E , 4205.69N UTM29) 
La tonalita de la Sultana ha sido interpretada  (Apalategui et al., 1990b) como una apófisis 
ica del stock de Santa Olalla. Es una intrusión subcircular localizada hacia el NO del complejo y 
 compuesta por tonalitas y cuarzodioritas hornbléndico-biotíticas. Cerca del borde N de la intrusión 
ncuentra una mineralización de Cu-Au, cuya explotación se encuentra ahora abandonada (Mina de la 
ana). 
La apófisis máfica de la Sultana intruye a favor del contacto entre la sucesión de Tentudía 
teneciente a la Serie Negra) de edad Neoproterozoico hacia el norte y el Complejo 
anosedimentario de Bodonal-Cala del Cámbrico inferior hacia el sur. Esta es la única zona en donde 
omplejo Ígneo de Santa Olalla entra en contacto con la Serie Negra; el resto de los cuerpos 




Una muestra de 15 kg fue recolectada en los alrededores de la Mina de la Sultana. El tratamiento 
de la muestra proporcionó una gran cantidad de circones prismáticos de grano grueso de gran calidad 
con geometrías muy euhedrales y colores claros. Las geometrías de los prismas variaban de alargadas 
(8:1:1) a alargadas levemente aplanadas (7:2:1). Fueron seleccionados para su abrasión 90 circones 
claros y euhedrales de tamaño grueso. Las fracciones Z1, Z2 y Z3 proporcionaron elevados contenidos 
en U (170 - 492 ppm, Tabla 3.1.) y presentan grados de discordancia del 2-3% (Fig.3.7.). La media 
ponderada de las edades 207Pb/206Pb proporciona una edad de cristalización de 341 + 3 Ma 













  Figura 3.7. Diagrama de la concordia de la muestra D5, correspondiente a la apófisis de la Sultana. 
3.3.6. D6 Zona de mingling de Aguablanca (746.62E , 4204.06N UTM29) 
El stock de Aguablanca muestra una zona de mingling donde las gabronoritas de Aguablanca se 
mezclan de forma inmiscible con una roca félsica de carácter híbrido (Fig.3.8.). El afloramiento de 
 félsicas aparece totalmente rodeado de las gabronoritas del stock de Aguablanca, por lo que la 
 de cristalización de estas rocas es equivalente a la del stock de Aguablanca. Considerando que la 
entración de circones magmáticos en las rocas félsicas sería mayor que en las gabronoritas, se 
ó esta muestra para la datación del stock de Aguablanca. El afloramiento donde fue recogida la 
tra se encuentra en la margen oriental del Rivera de Cala, dentro del stock de Aguablanca y cerca 
ontacto entre Aguablanca y el stock de Santa Olalla, contacto que aparece muy modificado por 
s frágiles en la actualidad. 
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Figura 3.8. Zona de mingling situada al sur del stock de Aguablanca. La facies máfica corresponde a las gabronoritas de 
Aguablanca, y la félsica a una roca tonalítica de carácter híbrido. 
La muestra de 13 kg fue tratada y dio lugar a un concentrado de circones con una distribución 
bimodal de los tamaños, que podría ser interpretado como un producto de los procesos de hibridación. 
Los tamaños de grano muy pequeños son muy abundantes mientras que aparecieron sólo algunos 
cristales de grano grueso. Una selección de 22 prismas grandes y euhedrales y algunos fragmentos de 
similares características con colores marrones anubarrados fueron desgastados mediante abrasión por 
aire. Las morfologías de los prismas variaban de levemente alargadas (3:2:2) a levemente alargadas y 
planas (4:3:2) con facetados muy limpios y netos. De este grupo de circones se realizaron dos análisis 
(Z1 y Z2), ambos totalmente concordantes (Fig.3.9.) que proporcionaron una edad de cristalización de 











3.3.7. D7 Diques dioríticos de Aguablanca (747.17E , 4205.44N UTM29) 
Durante el periodo de exploración de la mineralización de Ni-Cu-(EGP) realizado por Río 
Narcea Gold Mines, se atravesaron diferentes litologías mediante sondeos, con el objeto de reconstruir 
la geometría en profundidad de la mineralización. Las litologías muestreadas pertenecen tanto a la 
mineralización como a las rocas en donde está emplazada, que varían de gabronoritas a dioritas. Las 
dioritas son la facies más félsica presente en los alrededores de la mineralización y por este motivo fue 
seleccionada para la datación (dado que se sospechaba una escasa cantidad de circones en la 
gabronorita). Las dioritas aparecen en forma de diques tardíos que intruyen tanto a las gabronoritas 
como a la mineralización. Uno de estos diques fue muestreado tomando 10 kg amablemente cedidos por 
Río Narcea Gold Mines de un sondeo (sondeo AGU-37 desde 121.9 a 125.0 m). Tras el procesamiento 
de la muestra se obtuvo una gran cantidad de circones claros y euhedrales, tanto prismas como 
fragmentos de prismas de tamaños grandes. De esta muestra se han obtenido 4 medidas (Z1-Z4) y todas 
ellas han resultado plenamente concordantes (Fig.3.10.). Mediante la media ponderada de las edades 
206Pb/238U se ha calculado una edad de cristalización bastante precisa de 338.6 + 0.8 Ma (MSWD=0.29, 





Figura 3.10. Diagrama de la concordia de la muestra D7, correspondiente a los diques dioríticos de Aguablanca. 
3.3.8. D8 Garrote (746.21E, 4205.88N UTM29) 
El granito del Garrote, también conocido con el nombre de granito del Helechoso, es una 
pequeña intrusión localizada dentro de la aureola de contacto del stock de Aguablanca. 
Composicionalmente se trata de un sienogranito con hornblenda. Se recogió una muestra de 4 kg de uno 
de los sondeos de exploración de la mina de Aguablanca, amablemente cedida por Río Narcea Gold 
Mines (sondeo AGU-51). Tras el procesado de la muestra se obtuvieron algunos prismas y fragmentos 
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claros y euhedrales y otros levemente alterados. Dos morfologías principales fueron separadas para la 
abrasión. Las fracciones Z1-Z3 estaban compuestas por prismas claros y euhedrales de tamaño medio 
con formas de levemente alargados (3:1:1) a alargados y aplanados (4:2:1). En cambio las fracciones 
Z4-Z6 estaban formadas por prismas y fragmentos de prismas de tamaño grande. Todas las medidas 
están alineadas en una línea de discordia que tiende a 0 Ma (Fig.3.11.). La edad media ponderada de las 
edades 207Pb/206Pb exceptuando la fracción más discordante (Z4) proporciona una edad de cristalización 





Figura 3.11. Diagrama de la concordia de la muestra D8, correspondiente al granito del Garrote. 
3.4. DISCUSIÓN 
Los resultados geocronológicos obtenidos en el presente estudio definen con claridad una edad 
varisca (Tournaisiense-Viseense) para todas las rocas plutónicas analizadas, que se encuentra dentro del 
periodo 336-356 Ma (Fig.3.12.) con un intervalo de confianza del 95%.  
Los datos obtenidos para las muestras del stock de Aguablanca D6 y D7 (341 + 1.5, 338.6 + 0.8 
Ma respectivamente) indican que la edad de la mineralización de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca tiene una 
edad carbonífera y no cámbrica, lo que resuelve la controversia que existía sobre su edad. La 
mineralización aparece intruyendo en el borde norte del stock de Aguablanca, luego es mas moderna 
que 341 + 1.5 Ma (edad del stock, obtenida de la zona de mingling, D6); y, por otro lado, aparece cortada 
por los diques dioríticos, luego es más antigua que 338.6 + 0.8 Ma (D7). Esto tiene importantes 
implicaciones en el modelo genético de esta mineralización, dado que implica que se originó durante un 
régimen tectónico colisional transpresivo (Orogenia Varisca) y no está por lo tanto relacionado con la 
etapa de rifting cambro-ordovícica, a pesar de que este tipo de ambientes geodinámicos se han 














Figura 3.12. Cronograma en donde se muestran las dataciones U-Pb del presente estudio, separadas en tres 
eventos magmáticos (ver texto): el primer evento corresponde a la intrusión del granito de Cala (violeta), el segundo evento 
corresponde a la intrusión del stock de Santa Olalla y de Aguablanca (rojo), y el tercer evento corresponde a la intrusión de 
los granitos del Teuler y Garrote junto con los diques dioríticos de Aguablanca (naranja). Para su comparación se muestran 
otras dataciones del Complejo Ígneo de Santa Olalla (azul) y otras edades de plutones variscos obtenidas en la Zona de 
Ossa-Morena (verde). CISO: Complejo Ígneo de Santa Olalla, ZOM: Zona de Ossa-Morena. 
Los resultados obtenidos recientemente por Tornos et al. (2004) mediante 40Ar- 39Ar en 
flogopitas indican similares resultados para la edad tanto del stock de Aguablanca como de la 
mineralización: 338 + 3 Ma para el gabro en el que intruye la brecha mineralizada (stock de Aguablanca) 
y 335 + 2 Ma para un fragmento de gabronoritas de la brecha mineralizada. Ambas edades son 
equivalentes dado que la temperatura a la que se emplazó la brecha fue de entre 1000 y 1400ºC (Tornos 
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et al., 2001), y la temperatura de cierre del sistema es de 400ºC, luego la edad obtenida por este método 
en ambas muestras es la edad del enfriamiento del stock de Aguablanca más la mineralización por 
debajo de 400ºC (Tornos et al., 2004). Por lo tanto, los datos de 40Ar- 39Ar de Tornos et al. (2004) deben 
de ser comparados con la edad obtenida en el presente estudio para el stock de Aguablanca (D6, 341 + 
1.5 Ma). Aunque la edad U-Pb obtenida en este trabajo es un poco más antigua que la edad 40Ar- 39Ar   
de Tornos et al. (2004) los márgenes de error de ambas dataciones se solapan en el intervalo de 339-341 
Ma. Además considerando la diferencia entre las temperaturas de cierre del sistema Ar-Ar frente al 
sistema U-Pb, el decalaje entre ambas dataciones puede ser coherente con el proceso de enfriamiento del 
complejo. 
A pesar de que todas las edades obtenidas de los cuerpos plutónicos se superponen en un 
pequeño intervalo (336 - 356 Ma), evaluando las edades radiométricas absolutas y los criterios 
geocronológicos relativos deducidos de las relaciones de corte en el campo se pueden reconstruir 
diferentes estadios en la evolución magmática. 
El primer cuerpo en intruir en el área de estudio es el granito de Cala (352 + 4 Ma), se trata de un 
cuerpo separado del resto desde un punto de vista espacial y también cronológico. Los procesos de 
skarnificación asociados a este cuerpo generaron la mineralización de magnetita de Minas de Cala 
(Doetsch y Romero, 1973). Tradicionalmente este cuerpo ha sido relacionado con las tonalitas del stock 
de Santa Olalla (Apalategui et al., 1990b), pero la datación indica que se trata de dos pulsos magmáticos 
bien diferenciados (separados 10 Ma, ver Fig.3.12). El granito de Cala puede proceder de la misma 
fuente que el Complejo Ígneo de Santa Olalla pero de un pulso magmático anterior. Esto nos lleva a 
descartar la posibilidad de incluir el granito de Cala dentro del Complejo Ígneo de Santa Olalla y a 
considerarlo simplemente un precursor. 
La siguiente fase magmática es la que generó los principales cuerpos intrusivos del complejo. 
Las edades U-Pb pertenecientes a esta segunda fase son: 341 + 1.5 Ma (zona de mingling de 
Aguablanca), 341.5 + 3 Ma (stock de Santa Olalla) y 341 + 3 Ma (tonalitas hornbléndicas de la Sultana). 
Esta fase corresponde al periodo magmático principal, en el cual se emplazaron el stock de Aguablanca 
y el stock de Santa Olalla junto con su apófisis máfica, la Sultana. Casquet (1980) consideró que el 
Complejo Ígneo de Santa Olalla estaba formado por dos plutones diferenciados, intruidos en momentos 
distintos, primero el stock de Aguablanca y después el stock de Santa Olalla. A la luz de los resultados 
geocronológicos obtenidos (las edades de ambos cuerpos son indistinguibles) y las relaciones de 
mingling que se observan cerca del contacto sur de Aguablanca con Santa Olalla,  parece más apropiada 
la interpretación dada por Eguíluz et al. (1989) y Bateman et al. (1992) que consideran que Aguablanca 
y Santa Olalla son simplemente diferentes facies de un mismo plutón con zonado discontinuo. 
El Complejo Ígneo de Santa Olalla es posterior a la deformación principal penetrativa varisca 
que afecta al encajante y, a su vez, está cortado por los desgarres sinestrales tardivariscos como la falla 





Morena son anteriores a 341 Ma o que este área se encontraba en una zona superficial de la corteza, 
dentro del dominio frágil, cuando tuvo lugar el emplazamiento de los cuerpos ígneos. 
Las dataciones previas del stock de Santa Olalla y del granito del Teuler realizadas por Salman y 
Montero (1999), Montero et al. (2000), y Salman (2002, 2004), utilizando Pb-Pb Kober (Kober, 1986, 
1987) obtuvieron edades de 332 + 3 Ma y 348 + 4 Ma respectivamente. Estos resultados contrastan con 
los obtenidos en el presente trabajo mediante U-Pb (341 + 3 Ma para el stock de Santa Olalla y 338 + 2 
para el granito del Teuler). La razón de esta discrepancia es difícil de elucidar dado que la técnica Kober 
no proporciona la información de los isótopos U-Pb necesaria para realizar un diagrama de la concordia, 
por lo que no se puede saber si los resultados de Pb-Pb Kober han sido concordantes o por el contrario 
muy discordantes. Por otro lado, el error experimental en las determinaciones mediante Pb-Pb Kober es 
mayor que en la técnica de U-Pb, aunque los errores se ven reducidos al realizar la media de muchos 
pasos de evaporación (ver los rangos de error de cada paso de evaporación en las figuras Fig.2.9. y 
Fig.2.10.). Dada la mayor precisión, y la información completa que proporciona la técnica de datación 
U-Pb, consideramos que las edades de cristalización obtenidas en este trabajo (341 + 3 Ma para el stock 
de Santa Olalla y 338 + 2 para el granito del Teuler) son más fiables que las obtenidas mediante Pb-Pb 
Kober. 
El último evento magmático registrado en la zona está caracterizado por rocas más 
evolucionadas: en el stock de Aguablanca intruyeron los diques dioríticos  (338.6 + 0.8 Ma) y al norte y 
al oeste del complejo se emplazaron los granitos del Garrote (339 + 3 Ma) y el Teuler (338 + 2 Ma). Las 
edades de las rocas de este evento se pueden agrupar en un mismo episodio (Fig.3.12), aunque son 
necesarias más evidencias para separarlo del evento magmático principal, dado que los rangos de error 
en ocasiones se superponen (véase la edad del Garrote, Fig.3.12.). Por ello se exponen relaciones de 
corte observadas en el campo, que apoyan la diferenciación de este último evento magmático. La 
superposición del error de la datación del Garrote (339 + 3 Ma) con las dataciones del evento magmático 
principal (341 + 1.5 Ma, zona de mingling de Aguablanca; 341.5 + 3 Ma, stock de Santa Olalla; 341 + 3 
Ma, tonalitas hornbléndicas de la Sultana), ha sido resuelta gracias a las evidencias geocronológicas 
obtenidas con la campaña de sondeos de exploración realizada por Río Narcea Gold Mines. Uno de los 
sondeos muestra el contacto entre las gabronoritas de Aguablanca y el granito del Garrote; estos dos 
cuerpos aunque están separados por mármoles en superficie presentan un contacto intrusivo en 
profundidad. En el contacto que se observa en el sondeo (Fig.3.13.) aparecen diques y venas 
procedentes del Garrote cortando las gabronoritas de Aguablanca, lo que corrobora que el Garrote es 
posterior a Aguablanca. Por otro lado la edad de los diques dioríticos (338.6 + 0.8 Ma) es un poco más 
joven que la del stock de Aguablanca (341 + 1.5 Ma), lo que es coherente con las relaciones de corte que 









Figura 3.13. Fotografía que muestra un sondeo obtenido durante la campaña de exploración de la 
mineralización de Aguablanca realizada por Río Narcea Gold Mines. En el sondeo se observa la presencia de 




Las edades obtenidas para el Teuler y Garrote permiten considerar estos cuerpos como parte del 
Complejo Ígneo de Santa Olalla, un hecho que contradice la hipótesis que correlacionaba estos cuerpos 
con el pórfido dacítico cámbrico de Valera (Apalategui et al., 1990b). 
Solamente el pórfido de Bodonal-Cala, que pertenece a las rocas en donde encaja el Complejo 
Ígneo de Santa Olalla, ha proporcionado una edad cámbrica: 530 + 3 Ma. Esta edad es significativamente 
más antigua que la obtenida mediante U-Pb SHRIMP (514 + 9 Ma) en otro lugar de la región (Ordoñez 
Casado, 1998). La diferencia de edades puede estar relacionada con la complejidad que presenta esta 
unidad vulcanosedimentaria, la cual puede ser diacrónica a lo largo de la zona de Ossa-Morena, dado 
que el plutonismo cogenético datado en el Anticlinorio de Olivenza-Monesterio está dentro de un 
intervalo similar, 530-505 Ma (K-Ar Galindo et al., 1990; U-Pb Oschner, 1993; U-Pb SHRIMP Ordóñez 
Casado, 1998; Pb-Pb Kober Salman y Montero, 1999; Pb-Pb Kober Montero et al., 2000). 
Comparando el periodo durante el que se generó el Complejo Ígneo de Santa Olalla (336-345 
Ma) y el granito de Cala (352 + 4 Ma) con el resto de plutones variscos datados en la Zona de Ossa-
Morena: Brovales (340 + 4 Ma, Montero et al., 2000), rocas básicas de complejo de Valuengo (342 + 4 
Ma, Montero et al., 2000) y Burguillos del Cerro (330 + 9 Ma Rb-Sr, Bachiller et al., 1997; 335 Ma Ar-
Ar, Dallmeyer et al., 1995; 338 + 1.5 Ma U-Pb,  de la mineralización de allanita de Mina Monchi, 
Casquet et al., 1998a), resulta evidente que los cuerpos datados en este estudio junto con el complejo 
intrusivo de Burguillos-Brovales-Valuengo, se generaron durante el evento magmático varisco principal 
que abarca con la precisión de las dataciones de que se dispone actualmente de 353 a 329 Ma. 
En la Fig.3.14. están indicadas las edades de cada uno de los cuerpos sobre el mapa geológico. 
El conocimiento geocronológico en la zona de estudio es el más detallado que se posee en la actualidad 





muestran las dataciones de plutones en toda Ossa-Morena, con las edades obtenidas en el presente 






Figura 3.14. Edades de cristalización U-Pb obtenidas para cada cuerpo en el presente estudio indicadas sobre la
cartografía geológica del Complejo Ígneo de Santa Olalla.   
El perfil sísmico de reflexión profunda IBERSEIS atraviesa completamente la Zona de Ossa-
Morena, y también sus contactos al NE con la Zona Centroibérica y al SO con la Zona Surportuguesa 
(Simancas et al., 2003) (Fig.2.6.). El descubrimiento más intrigante revelado por este perfil sísmico es el 
IRB (Iberseis Reflective Body); se trata de una capa situada en la corteza media con una longitud de 
más de 175 km de largo y una potencia considerable (1.5 s de media) caracterizada por reflexiones de 
gran amplitud. De entre diferentes hipótesis, Simancas et al. (2003) se decantaron por interpretar este 
cuerpo de alta reflectividad como una intrusión máfica-ultramáfica estratificada (lo que explicaría los 
reflectores que aparecen dentro del cuerpo), que podría haber sido la fuente del magmatismo varisco de 
la Zona de Ossa-Morena. Sin embargo, el perfil magnetotelúrico realizado por Pous et al. (2004) indica 
que la zona ocupada por el IRB presenta una alta conductividad eléctrica, lo cual no es compatible con 
la hipótesis de Simancas et al. (2003) que consideran el IRB como un cuerpo intrusivo único con una 
estructura estratificada. Por este motivo, Pous et al. (2004) proponen una nueva hipótesis para ese 
cuerpo de alta reflectividad, consistente en un complejo de intrusiones horizontales tipo sill, separadas 
por pantallas de roca encajante rica en grafito con alta conductividad (probablemente pertenecientes a la 
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Serie Negra o una formación similar). Las reflexiones de alta amplitud estarían ocasionadas por el 
contraste de impedancias entre el encajante y las rocas ígneas. Ambas litologías estarían 
interestratificadas en la corteza media. 
Siguiendo la interpretación de Pous et al. (2004), la actividad magmática registrada en la corteza 
superior durante la Orogenia Varisca (353-329 Ma) en la zona de Ossa-Morena, incluyendo el 
magmatismo del Complejo Ígneo de Santa Olalla, podría responder a la expresión superficial de los 
magmas acumulados en el hipotético complejo máfico-ultramáfico de sills que se correspondería con el 
IRB. Los magmas máfico-ultramáficos acumulados en la zona del IRB habrían ascendido por la corteza 
superior sufriendo procesos de fraccionación y contaminación hasta emplazarse en niveles más someros.  
La presencia de una hipotética fuente magmática máfica-ultramáfica (IRB) situada en la corteza 
media, durante el tiempo en el que se emplazó el stock de Aguablanca y la mineralización de sulfuros 
magmáticos, apoya el modelo genético esbozado por Piña et al. (2006a). Este modelo considera que la 
mineralización de Ni-Cu-(EGP)  de Aguablanca se formó a partir de la brechificación de un complejo 
máfico-ultramáfico mediante la irrupción de un líquido gabronorítico mezclado mediante mingling con 
un líquido sulfurado. Sin embargo la profundidad a la que se encontraba esta cámara (en donde tuvo 
lugar la separación del líquido inmiscible sulfurado) no se puede determinar con los datos de que se 
dispone actualmente. Esta cámara podría estar situada en la corteza media (IRB) o podría tratarse de una 
cámara situada a una profundidad intermedia entre el IRB y el Complejo Ígneo de Santa Olalla. Por otro 
lado, el contenido escaso de fragmentos del encajante en la brecha mineralizada de Aguablanca, parece 
indicar que ésta no ha atravesado una gran distancia, porque en ese caso habría arrancado 
probablemente abundantes fragmentos del encajante. Esto sugiere que la cámara magmática máfica-
ultramáfica, de donde procede la mayoría de los fragmentos de la brecha, puede encontrarse a escasa 
profundidad. La posibilidad de encontrar la cámara en la cual se originó la mineralización a una 
profundidad explotable está centrando actualmente los esfuerzos en exploración llevados a cabo en el 
área de Aguablanca. 
La edad varisca obtenida para del depósito de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca obliga a reevaluar 
los ambientes geodinámicos en los que puede darse este tipo de mineralizaciónes, tradicionalmente 
asociadas a ambientes de rifting. En este sentido, Tornos y Chiriada (2004), Tornos y Casquet (2005) y 
Tornos et al. (2005) han propuesto un modelo metalogenético para las mineralizaciones variscas de 
Ossa-Morena, que engloba tanto la mineralización de Ni-Cu-(EGP) de sulfuros magmáticos de 
Aguablanca como las mineralizaciones hidrotermales de Cu-Au y óxidos de hierro (Minas de Cala, 
Minas de la Sultana, y Mina del Teuler). Este modelo está principalmente controlado por la presencia de  
la intrusión máfica-ultramáfica en la corteza media (IRB), que actúa como fuente de los fluidos 
hidrotermales y magmáticos que han dado lugar a los diferentes tipos de mineralizaciones. 
Para explicar la presencia de esta intrusión máfica-ultramáfica en la corteza media de Ossa-





Inferior (355-335 Ma), que explicaría la etapa magmática principal varisca, así como el periodo 
extensional descrito por Simancas (1993) y Simancas et al. (2002) durante el cual se generaron las 
principales cuencas carboníferas (Quesada et al., 1990b; Giese et al., 1994) y que se encuentra situado 
entre las dos etapas compresivas variscas. Por otro lado Castro et al. (1996b) proponen, basándose en el 
análisis del metamorfismo del macizo de Aracena, que durante la Orogenia Varisca tuvo lugar la 
subducción oblicua bajo el margen activo de Ossa-Morena de una dorsal medio-oceánica. ¿Pudo estar 
relacionada la intrusión del supuesto cuerpo máfico-ultramáfico en la corteza media con la anomalía 
térmica provocada por la subducción de una dorsal, sin necesidad de recurrir a la presencia de una 
pluma mantélica? El verdadero significado y, en consecuencia, el origen de esta zona de alta 
reflectividad continúan siendo el objeto de interesantes debates. 
El trabajo geocronológico descrito en este capítulo ha sido publicado parcialmente en Romeo et 
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4. Estructura del Complejo Ígneo de Santa Olalla 
 
4.1. INTRODUCCIÓN 
Para conocer los mecanismos de emplazamiento de los cuerpos plutónicos es necesario 
establecer su geometría en profundidad así como su estructura interna y la relación que ésta presenta con 
la estructura del encajante. Los análisis estructurales combinados con estudios gravimétricos aplicados 
al estudio de plutones configuran una poderosa herramienta para desarrollar modelos de emplazamiento 
que pueden explicar cómo los magmas pueden localizarse y solidificar en la corteza superior.  
Las rocas plutónicas normalmente muestran orientaciones preferentes de los minerales que las 
forman, que pueden haber sido adquiridas en estado magmático (fábricas magmáticas, Paterson et al., 
1989; 1998; Park y Means, 1996), o mediante deformación sub-solidus (fábricas deformacionales, 
Paterson et al., 1989; Vernon et al., 2004). El estudio de la geometría de estas fábricas y su comparación 
con la estructura del encajante son muy útiles para interpretar el modelo de emplazamiento de un plutón 
en su contexto geodinámico (Paterson y Fowler, 1993; Brown y Solar, 1999; Petford et al., 2000). Los 
estudios gravimétricos suponen un interesante complemento del análisis estructural porque mediante la 
modelización permiten acotar la geometría de las intrusiones en profundidad. 
En este capítulo se muestran los resultados de una recolección extensiva de datos estructurales y 
gravimétricos del Complejo Ígneo de Santa Olalla. Aunque este tipo de estudios se han llevado a cabo 
en algunos de los plutones que afloran en Ossa-Morena (el complejo plutónico formado por Burguillos-
Brovales-Valencia del Vetoso, Brun y Pons, 1981; granito de la Bazana, Galadí-Enríquez et al., 2003; 
granito del Castillo, Eguíluz et al., 1999; granito de Cardenchosa, Simancas et al., 2000), la estructura 
en detalle y la geometría en profundidad del Complejo Ígneo de Santa Olalla permanecen sin ser 
desentrañadas. No existe hasta la fecha ningún estudio gravimétrico centrado en este complejo ígneo, si 
bien ha formado parte de estudios gravimétricos a escala regional como el llevado a cabo por Sánchez-
Jiménez (2003) sobre la estructura de la corteza de las zonas Surportuguesa y de Ossa-Morena. La única 
aportación al conocimiento de la estructura del Complejo Ígneo de Santa Olalla fue realizada por 
Eguíluz et al. (1989). Aunque no se trata de un estudio en profundidad, da una aproximación de primer 
orden a la estructura interna del complejo. 
El estudio estructural del complejo resulta interesante, considerando que éste puede ser usado 
como un marcador de paleo-deformaciones ocurridas durante la Orogenia Varisca en este área cuyas 
edades están perfectamente acotadas gracias al estudio geocronológico realizado previamente. 
El principal objetivo de este estudio es doble: por un lado, establecer las orientaciones de las 
fábricas magmáticas del Complejo Ígneo de Santa Olalla obtenidas mediante métodos de geología 
estructural clásica, y, por otro lado, inferir la geometría de los cuerpos ígneos en profundidad mediante 
la modelización de los datos previamente adquiridos en una campaña gravimétrica. Combinando los 
datos estructurales y gravimétricos se ha propuesto un modelo de emplazamiento coherente con el 
ambiente geodinámico transpresivo varisco inferido de los datos geocronológicos (Romeo et al., 2006a). 
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4.2. ESTRUCTURA INTERNA DE LOS CUERPOS ÍGNEOS 
El Complejo Ígneo de Santa Olalla fue íntegramente deformado durante la fase magmática y no 
se han encontrado evidencias de deformaciones sub-solidus significativas. Solamente el cuarzo muestra 
leves deformaciones sub-solidus caracterizadas por extinciones ondulantes y subgranos, mientras que la 
plagioclasa, la biotita y la hornblenda permanecen no deformadas. 
4.2.1 Fábricas magmáticas 
Las fábricas ígneas en las tonalitas, que son la principal litología que encontramos en el 
complejo, están definidas a una meso-escala por la orientación de los cristales de plagioclasa (1-4 mm 
de largo) formando foliaciones magmáticas favorecidas por el hábito planar de este mineral (Fig.4.1.). 
Como un mineral secundario durante el proceso de generación de la fábrica, la biotita aparece 
ocasionalmente orientada, mostrando foliaciones magmáticas definidas también por la orientación 
preferente de su hábito planar. En muchas ocasiones aunque son los cristales de plagioclasa los que 
definen la fábrica, ésta resulta más fácilmente apreciable por la orientación preferente de los huecos 
intersticiales rellenos en muchos casos por minerales máficos como la biotita y la hornblenda, dado que 
los cristales de plagioclasa resultan difíciles de individualizar en visu al componer una matriz 
blanquecina. La importancia de la plagioclasa como mineral formador de la fábrica es apreciable a 
escala microscópica como se deduce del estudio de la microestructura y la petrofábrica que serán 
analizadas en el capítulo 6. 
La presencia de enclaves microgranudos máficos con morfologías muy aplastadas es también un 
buen indicador de la fábrica de la roca (Fig.4.1.). En muchos casos se aprecia un claro paralelismo entre 
el plano de la foliación magmática y el plano definido por el aplastamiento de los enclaves que actúan 
como indicadores pasivos de la deformación y de los que se puede presuponer una morfología inicial 
subesférica, como corresponde a las gotas inmiscibles de un líquido contenidas en otro de composición 
diferente.  
Las facies más máficas como son las gabronoritas y cuarzodioritas también muestran foliaciones 
magmáticas definidas por la orientación preferente de los cristales de plagioclasa, si bien la orientación 
preferente de los piroxenos también juegan un papel muy significativo en la generación de la fábrica de 
estas litologías. En estos casos, el piroxeno suele mostrar una foliación magmática paralela a la descrita 
por las plagioclasas, definida por los ejes largos de los piroxenos incluidos dentro del plano de la 
foliación con orientaciones aleatorias. Solamente en contados puntos se han observado lineaciones 
minerales definidas por la orientación vertical de los ejes largos de los piroxenos y por la disposición de 
las plagioclasas. Estas lineaciones magmáticas verticales pertenecen al área de ascenso que rodea las 
chimeneas mineralizadas de Ni-Cu-(EGP) en el borde norte del stock de Aguablanca. 
 
66 




Figura 4.1. Fotografías de campo de foliaciones magmáticas: a)  afloramiento donde se observa el 
paralelismo de 3 enclaves microgranudos, situados en la esquina superior derecha, inferior izquierda y uno 
parcialmente digerido en la esquina inferior derecha, definiendo una foliación ígnea (las franjas verticales de color 
claro corresponden a sondeos para la introducción de barrenos), b) ampliación de uno de los enclaves de la foto a 
donde se observa una foliación magmática (FM) definida por las plagioclasas, que es paralela a la máxima 
elongación del enclave microgranudo, c) enclave microgranudo alargado paralelo a una foliación magmática tenue, 
d) aspecto típico de la foliación magmática (FM) tal y como se observa normalmente en el campo; la dirección de la 








4.2.2 La estructura magmática 
Con objeto de desentrañar la estructura magmática, se han realizado 223 estaciones de medida 
dispersas por todo el área que ocupa el Complejo Ígneo de Santa Olalla. El mapa de foliaciones ígneas y 
el mapa inferido de las trayectorias de la foliación se muestran en las Fig.4.2. y 4.3. respectivamente.  
El mapa de foliaciones revela un patrón de orientaciones consistentes, donde se pueden 
distinguir dos dominios estructurales: a) un dominio situado NE, que discurre paralelamente al eje largo 
del complejo, donde las foliaciones muestran una dirección dominante NO-SE y buzamientos verticales 
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o con valores muy altos; y b) un dominio situado al SO donde las foliaciones están dominadas por 
buzamientos horizontales o muy bajos. En la Fig.4.2. se puede observar la separación de ambos 
dominios estructurales y la representación estereográfica de las foliaciones de cada dominio y del total 
de los datos, que justifican claramente las separación establecida. 
4.2.2.1. Dominio subvertical 
El dominio subvertical de la mitad NE del complejo tiene una dirección N140 y su estructura es 
paralela a las trayectorias de la foliación de las rocas de caja, que pertenecen dominantemente al 
Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala. Las rocas de Bodonal-Cala en contacto con este 
dominio son una banda de mármoles, con zonas de skarn, pizarras y metavulcanitas. Las trayectorias de 
la foliación del dominio subvertical muestran una disposición geométrica singular. Las foliaciones 
magmáticas muestran dos direcciones principales: (1) bandas (de 100 a 200 m de anchura) con 
direcciones N130 y buzamientos de 70-90º hacia el sur; y (2) entre esas bandas, las foliaciones son un 
poco oblicuas con direcciones N155 y buzamientos verticales. En el mapa de trayectorias de la 
foliación, la conjunción de ambos grupos de foliaciones da como resultado patrones estructurales con 
geometrías sigmoidales (A en Fig.4.3.). 
4.2.2.2. Dominio subhorizontal 
El dominio estructural subhorizontal ocupa la mitad SO del Complejo Ígneo de Santa Olalla. 
Mediante el análisis de las relaciones de las trayectorias entre la roca de caja y el dominio subhorizontal 
se puede determinar que:  
1) Las foliaciones magmáticas son dominantemente discordantes con el contacto 
intrusivo del SO del complejo (contacto aproximadamente vertical, foliaciones magmáticas 
subhorizontales), pero la estructura del encajante es aproximadamente paralela al contacto 
intrusivo. 
2) Se puede apreciar un punto triple formado por la estructura del encajante en las 
inmediaciones del extremo SO del complejo; la localización de este punto triple es asimétrica 
con respecto al eje largo del complejo (B en Fig.4.3.). 
3) La transición entre el dominio subvertical y subhorizontal está dominada por 
foliaciones con buzamientos intermedios (60-30º) hacia el SO y direcciones N140 paralelas al 
dominio subvertical. 
4) En esta zona de transición y también en el dominio subhorizontal aparecen bandas 
estrechas con foliaciones verticales de dirección N155 que parecen cortar las foliaciones de bajo 
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4.2.2.3. Estructura del stock de Aguablanca 
El stock de Aguablanca muestra una estructura compleja dominada por foliaciones verticales 
paralelas a los bordes y un pequeño dominio subhorizontal en el área central. En las zonas de foliación 
vertical, cerca del contacto norte, aparecen lineaciones verticales definidas por la orientación de 
piroxenos y plagioclasas; se trata de las zonas en torno a las pipas de brecha magmática mineralizadas. 
Esta zona ha sido considerada una zona de alimentación del magmatismo (Tornos et al., 2001). Mientras 
que los bordes NE, N y NO de Aguablanca dominan las foliaciones verticales con direcciones paralelas 
al borde, en el borde SO (con composiciones dioríticas) dominan foliaciones con direcciones N150 y 
buzamientos altos hacia el NE, una estructura que es paralela a la que presentan las tonalitas de Santa 
Olalla que rodean a estas dioritas por el SO. 
4.2.2.4. Relación de la estructura magmática con la fallas principales de la zona 
Las relaciones de las fallas principales, falla de Zufre y falla de Cherneca, con el patrón 
estructural ígneo son muy diferentes. Por un lado, la falla de Zufre  tiene un claro carácter post-intrusivo 
dado que corta las trayectorias de las foliaciones magmáticas, y no se ha encontrado ningún indicio que 
permita establecer que existiera un precursor de esta estructura cuando el magma se emplazó. Mientras 
que por otro lado, la falla de Cherneca presenta un significativo paralelismo con el dominio de 
foliaciones subverticales del stock de Santa Olalla y, a su vez, es subparalela al borde norte con 
foliaciones verticales del stock de Aguablanca.   
4.3. ESTUDIO GRAVIMÉTRICO 
4.3.1. Levantamiento gravimétrico 
El estudio gravimétrico se realizó en un área de aproximadamente 230 km2, cubriendo el 
Complejo Ígneo de Santa Olalla y el granito de Cala situado a 5 km hacia el oeste. Se han medido 315 
estaciones gravimétricas, distribuidas por el área de estudio con una densidad de 1.37 estaciones por 
km2. El mapa de localización de las estaciones aparece en la Fig.4.4..  
Las medidas fueron realizadas utilizando un gravímetro LaCoste&Romberg 953, perteneciente 
al Departamento de Geodinámica de la Universidad Complutense de Madrid, con una precisión de +0.01 
mGal y una deriva inferior a 1mGal al mes. La posición de cada estación fue determinada mediante GPS 
(SILVA) y localizada sobre los mapas 1:25000 del IGN, eligiendo puntos fácilmente reconocibles en el 
mapa, todo lo cual permitió estimar las coordenadas X e Y  con una precisión de +20m. En los 
recorridos diarios se ha tomado como base la iglesia del pueblo de Monesterio (gravedad observada: 
979862.77 mGal). Esta base ha sido enlazada con la base de la red fundamental del I.G.N. Fuente de 
Cantos, con un valor de gravedad observada de 979912.99 mGal. 
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Las cotas de las estaciones fueron medidas mediante un altímetro barométrico digital con una 
precisión de + 0.2 m (SILVA). Con objeto de minimizar los errores de cota en cada itinerario se tomaron 
medidas en vértices geodésicos en intervalos de tiempo menores de 2 horas. Este procedimiento 















Figura 4.4. Mapa de localización de estaciones gravimétricas. Coordenadas UTM Huso 29, metros. Las 
estaciones aparecen situadas sobre una imagen que corresponde al sector central del modelo digital del terreno utilizado
para la corrección topográfica lejana.  
4.3.1.1. Cálculo de la gravedad observada 
El gravímetro utilizado, como se ha indicado, es un LaCoste&Romberg, modelo G nº 953. Este 
etro mide la gravedad de forma relativa respecto a un punto de gravedad absoluta conocida o 
ravimétrica. La gravedad se mide a través de la elongación de un muelle unido a un peso 
.5.). Midiendo la elongación del muelle y con las transformaciones oportunas se obtiene la 
cia de la gravedad respecto de la estación anterior. El gravímetro proporciona unidades de 
o que son trasformadas mediante los parámetros proporcionados por el fábricante en valores de 
ción de la gravedad.  
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Figura 4.5. Principio de 
funcionamiento del gravímetro LaCoste 
& Romberg. 
 Los valores de gravedad se toman en recorridos que comienzan y terminan en una base de valor 
de gravedad conocido. Los valores tomados durante cada recorrido son corregidos para la deriva 
instrumental del aparato y el efecto lunisolar o de marea. Este efecto se ha corregido mediante la 
fórmula establecida por Longman (1959): 
 
gp = gB + (lpk + CLSp) - (lBk + CLSB) + CDp
 
gp y gB = gravedad observada en el punto p y en la Base respectivamente
lp y lB = lectura del gravímetro en el punto p y en la Base respectivamente
CLSp y CLSB = corrección lunisolar en el punto p y en la Base 
CDp = correción de deriva instrumental en el punto p 
k = constante de calibración del gravímetro 
 
La unidad gravimétrica en el Sistema C.G.S. es el Gal, es decir, 1 cm/s2. Debido a que esta 
unidad es demasiado grande se utiliza el mGal, que es la milésima parte del Gal (10-3 Gales). 
4.3.1.2. Cálculo de la gravedad normal 
La gravedad normal, gn en un punto corresponde al valor teórico de g que tiene la gravedad a 
nivel de referencia del geoide es decir a nivel del mar en ese punto. La gravedad normal se ha calculado 
a partir del World Geodetic System de 1984 (WGS-84), en el que la Tierra es un elipsoide de 
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Debido a que en el modelo de Tierra correspondiente al WGS de 1984 se incluye la masa total 
de la atmósfera, es necesario introducir una corrección para eliminar la atracción gravitatoria de dicha 
masa de atmósfera situada sobre la estación de medida. Esta corrección viene expresada por: 
 
047.1116.087.0 he ⋅−  
 
siendo h la altura de la estación en kilómetros. 
4.3.1.3. Cálculo de la anomalía de Bouguer 
Una vez calculada gn en un punto, para que ésta pueda ser comparada con la gravedad observada 
es necesario aplicarle diferentes correcciones: (1) la corrección de aire libre que corresponde a la 
variación de g debida a la cota de cada estación (dado que gn corresponde a la g teórica sobre el geoide), 
(2) la corrección de lámina de Bouguer que considera la atracción de una lámina de roca de extensión 
infinita y potencia igual a la cota de la estación y (3) la corrección topográfica que considera las 
desviaciones de la superficie topográfica respecto de la lámina de Bouguer. 
 La anomalía de Bouguer AB viene definida por la expresión: 
 
AB = gobs – (gn - CAL + CAB - CT) 
 
donde: 
gobs: Gravedad observada en cada estación de medida. 
gn: Gravedad normal calculada para cada estación. 
CAL: Corrección de aire libre. CAL = 0,3086 h mGal    (h , altura de la estación, en metros) 
CAB: Corrección de Bouguer. CB= 2πGρ h = 0,04191 ρ mGal/m. Donde ρ es la densidad de 
reducción, h la altura de la estación en metros y G la constante de la gravitación 
universal.  
CT: Corrección topográfica 
4.3.1.4. Estimación de la densidad de reducción 
Para la determinación de la densidad de reducción  que se ha empleado en el cálculo de la 
anomalía de Bouguer se ha utilizado el método desarrollado por Plata Torres (1983) que tiene en cuenta 
los valores de gobs y gteórica de las estaciones medidas. El método calcula qué densidad debería tener el 
prisma de roca bajo un punto para obtener el valor de gobs, es decir, el valor de densidad para el que no 
existe anomalía en ese punto. Consiste básicamente en minimizar las desviaciones o anomalías 
residuales de Bouguer, con respecto a una superficie regional plana para un pequeño conjunto de 
estaciones de medición. El criterio de selección de la densidad de reducción es el de anular la anomalía 
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gravimétrica allí donde no exista razón de contraste de densidad, con independencia de los accidentes 
del terreno. De este modo se determinan valores de densidad para una serie de puntos localizados en una 
malla regular; en el cálculo de cada valor de densidad de reducción se utilizan los valores de gobs y gteórica 
de las estaciones dentro de un radio R de muestreo. La densidad se ha limitado al intervalo 1500 – 4000  
kg/m3 y la precisión de cálculo se ha fijado en 10 kg/m3. La Fig.4.6. muestra el histograma de los 
valores de densidad obtenidos para un radio de muestreo de 1200 m; la densidad de reducción ideal 
determinada mediante este método corresponde a los valores más frecuentes. Estos se encuentran entre 














Figura 4.6. Histograma de densidades de reducción en Kg/m3 obtenidas mediante el método de Plata 
Torres (1983), para un radio de muestreo de 1200 m, sobre datos gravimétricos correspondientes a una campaña 
regional con un paso de malla de 700 m. 
4.3.1.5. Corrección topográfica 
Se realizó la corrección topográfica hasta una distancia de 22 km. La corrección topográfica 
cercana (hasta 175 m) fue estimada en el campo mediante el método de Hammer (1939), que consiste en 
dividir el área en torno a la estación en círculos concéntricos y estos a su vez en sectores; a continuación 
se estima la diferencia de cota de cada sector con respecto a la estación de medida, a partir de la cual se 
puede calcular la contribución de cada sector al efecto topográfico mediante la fórmula que define el 
efecto gravitacional de un sector de cilindro vertical: 
( )2222211204191,0 zrzrrrnCT +−++−= ρ  
donde: 
ρ = densidad de reducción 
n = nº de sectores de la zona 
r1 y r2 = radios interno y externo de la zona 
z = diferencia de cota entre la estación y la elevación media del sector 
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Para el cálculo de la corrección topográfica lejana (175m a 22 km) se utilizó el modelo digital 
del terreno que se muestra en la Fig.4.7. El modelo presenta una malla cuadrada de 250 m de espaciado; 
a partir de los datos de cota de esta malla regular se utiliza el algoritmo de Kane (1962) para calcular el 





Figura 4.7. Modelo digital del terreno utilizado para el cálculo de la corrección topográfica 
lejana. El recuadro indica la localización de la zona de estudio. Coordenadas UTM, Huso 29, metros.  
 
Para cada estación de medida se suma la contribución de todos los prismas que se encuentran 
entre 175 m y 22 km de la estación de medida y de este modo se obtiene la corrección topográfica 
lejana. Dado que la atracción gravitatoria de un prisma consta de 24 términos, resulta muy útil aligerar 
el cálculo asimilando el prisma cuadrado a la atracción de un segmento de un anillo circular que viene 










+−++−= ρ  
 
siendo: 
G = la constante de la gravitación universal 
ρ = la densidad de reducción 
R1 = radio interno 
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R2 = radio externo 
H = altura del prisma 
A = arista del prisma, es decir el espaciado del modelo digital del terreno 
 R1 y R2 pueden ser reemplazados por (R-C·A) y (R+C·A) respectivamente, siendo R la distancia 
desde la estación gravimétrica hasta el centro del prisma, a el espaciado del modelo digital del terreno y 
C una constante que se obtiene comparando el resultado de la formula anterior para el segmento de 
anillo circular equivalente con la fórmula rigurosa para la atracción del prisma de base cuadrada y su 
valor es 0.63. De este modo la atracción gravimétrica queda establecida de la siguiente forma: 
 





63.063.026.1 2222 ++−+−+= ρ  
4.3.1.6. Cálculo del error del levantamiento 
Con objeto de estimar el error en la lectura del gravímetro se llevó a cabo la duplicación del 10 
% de las medidas; mediante este procedimiento se ha obtenido un error cuadrático medio de + 0.22 mGal 
en la estimación de la g observada. 
Dado que la gravedad normal y, en consecuencia, la teórica, dependen en gran medida de la 
latitud de la estación, es muy importante un posicionamiento preciso del punto de medida. El gradiente  
gravimétrico en dirección N-S sobre la superficie de la tierra para una latitud Φ es: 
 
0.812 sen2Φ mGal/km 
 
Por lo tanto, dado que la latitud media de la zona de estudio es 37.96º el gradiente gravimétrico 
N-S será de 0.7876 mGal/km. Que para una precisión en el posicionamiento de las estaciones de + 20 m 
proporciona un error de + 0.0158 mGal. 
Utilizando la expresión de la corrección de aire libre (CAL) podemos estimar el error del 
levantamiento debido a la imprecisión en la determinación de la cota (h, en metros): 
 
CAL = 0.3086 h   mGal 
 
Considerando + 2 m la incertidumbre en la estimación de la cota obtenemos un error para el 
levantamiento gravimétrico de + 0.6172 mGal. 
En consecuencia sumando los errores debidos a la lectura del gravímetro, el posicionamiento de 
las estaciones y la estimación de la cota obtenemos un error total para el levantamiento gravimétrico de 
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Tabla 4.1. Cálculo del error del levantamiento gravimétrico. 
 Valor del error Valor en mGal 
Lectura del gravímetro + 0.22 mGal + 0.22 
Posicionamiento + 20m + 0.0158 
Cota + 2 m + 0.6172 
Error total acumulado + 0.853 
 
4.3.2. Mapa de anomalía de Bouguer  
El Mapa de Anomalía de Bouguer se ha elaborado interpolando los valores de la anomalía según 
una malla cuadrada de 500 m de lado, duplicándola a continuación  para obtener finalmente un paso de 
malla de 250m. El método de interpolación utilizado fue kriging. 
La anomalía de Bouguer (Fig.4.8.) presenta un rango de valores entre 11 y 30 mGal. Las 
isoanómalas se orientan con una dirección ENE-OSO, describiendo un gradiente con un valor medio de 
1.4 mGal km-1.  Las líneas de isoanomalía tienen una dirección paralela a la falla de Zufre. Los mayores 
valores de anomalía de Bouguer están asociados al bloque situado al SE de la falla de Zufre, donde la 
zona Surportuguesa fue aproximada mediante el movimiento sinestral de dicha falla. La falla de Zufre 
es una estructura varisca tardía que modifica sustancialmente el contacto entre la Zona de Ossa-Morena 
y la Zona Surportuguesa, que presentan dos estructuras gravimétricas muy diferentes. Los modelos de 
densidades realizados por Sánchez-Jiménez (2003) muestran que la corteza de la Zona Surportuguesa es 
más densa que la de la Zona de Ossa-Morena justificando el gradiente ligado a la Falla de Zufre.  
 Exceptuando la expresión gravimétrica de la falla de Zufre que da lugar al gradiente que domina 
el mapa, podemos decir que el mapa de anomalías de Bouguer  (Fig.4.8.) no se correlaciona con la 
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4.3.3. Separación regional-residual  
Con objeto de filtrar la expresión de la estructura cortical profunda en el mapa de anomalías y 
poder comparar los resultados con la geología de superficie se realizó una separación regional-residual. 
El mapa de anomalía de Bouguer realizado por Sánchez-Jiménez (2003) que presenta un espaciado entre 













a la falla de Zu
A continuació






 Figura 4.9. Mapa de anomalía de regional. Ha sido calculado a partir de los datos de anomalía de 
 de Sánchez-Jiménez (2003) recalculados con una densidad de reducción de 2750 kg/m3. apa cubre toda la Zona de Ossa-Morena y gran parte de la Zona Surportuguesa con una 
07 estaciones por km2. Esta baja densidad de estaciones proporciona un mapa con grandes 
onda que presumiblemente están originadas por fuentes corticales profundas. Los datos 
Sánchez-Jiménez (2003) fueron recalculados para una densidad de reducción de 2750 
to de homogeneizarlos con los datos del Complejo Ígneo de Santa Olalla.  
a de anomalía regional (Fig.4.9.) calculado se caracteriza por el mismo gradiente paralelo 
fre que se había obtenido en el mapa de anomalías de Bouguer, sólo que más suavizado. 
n se sustrajeron los valores de anomalía regional a la anomalía de Bouguer para obtener 
omalía residual (Fig.4.10.). 
Mapa de anomalía residual 
a gravimétrico residual muestra un máximo y un mínimo en la zona central. El máximo 
iene una amplitud de 5 mGal y una orientación media N-S. Otros máximos de menor 
da se encuentran en la zona oriental y meridional del área. El mínimo central también está 
n el N-S y tiene una amplitud de -4 mGals (Fig.4.10.B). En el norte, aunque no incluido 
81
Ignacio Romeo Briones 
 
en su totalidad en la zona estudiada, se encuentra otro mínimo de -6 mGal de amplitud. La disposición 
de las anomalías principales está controlada por gradientes de dirección NO-SE paralelos a las 
estructuras variscas en la zona y gradientes transversales de dirección NE-SO, paralelos al sistema de 






















de la Falla d
 
82 Figura 4.10. Mapa de anomalía residual. Aparece representado el contorno del Complejo Ígneo de Santa 
on objeto de comparar la geología de superficie y la gravedad residual. El máximo (A) y el mínimo (B) 
les están indicados. istribución de máximos y mínimos parece estar relacionada con los afloramientos de 
eos y rocas encajantes, reflejando los contrastes de densidad entre ellos. El máximo 
 principal (Fig.4.10.A) está relacionado con los afloramientos de las tonalitas hornbléndico-
 la Sultana y de las rocas del encajante pertenecientes al complejo vulcanosedimentario de 
a, ambos materiales con densidades muy similares. El mínimo gravimétrico principal 
 está localizado en el sector SE del stock de Santa Olalla y alcanza su valor mínimo en el 
que el stock es cortado por la falla de Zufre. Este mínimo está orginado por la zona de 
ncia de las tonalitas del stock de Santa Olalla. Otros máximos de menor entidad aparecen 
ronoritas de Aguablanca y las rocas de skarn situadas en su borde norte, y sobre el margen 
 de Santa Olalla, donde la litología dominante son dioritas y cuarzodioritas en contacto con 
 200m de mármoles. En cambio, el afloramiento de rocas de baja densidad como el Granito 
 en el borde norte del mapa, está asociado a un mínimo gravimétrico. También destaca el 
ucido por el granito situado al norte el pueblo del Real de la Jara en el bloque septentrional 
e Cherneca. Como está evidenciado por el mapa de anomalías residuales (Fig.4.10.), los 
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contrastes de densidades están principalmente controlados por las intrusiones plutónicas antes que por 
las estructura de las rocas de caja. Por lo tanto, los máximos y mínimos de la anomalía residual pueden 
ser asociados a la presencia de intrusiones con distintas composiciones: mientras las composiciones 
básicas de la Sultana, Aguablanca y las dioritas y cuarzodioritas del sector SE de Santa Olalla producen 
máximos, el cuerpo principal de tonalitas de Santa Olalla, el granito del Castillo y el granito del Real de 
la Jara dan lugar a mínimos.  
Con respecto a la facies granítica del Complejo Ígneo de Santa Olalla, se puede apreciar que 
presenta una escasa expresión en el mapa de anomalías residuales. Los granitos del Garrote y Cala no 
presentan mínimos asociados en un estudio de esta escala probablemente debido a sus pequeños 
tamaños. Por otro lado el granito del Teuler aflora en una región dominada por valores altos de anomalía 
residual, lo que contrasta con la baja densidad de este cuerpo; la explicación de esta paradoja está en que 
probablemente se trata de un cuerpo planar de muy escasa potencia que debajo tiene los materiales más 
densos del encajante (Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala). 
Con el nivel actual de erosión los cuerpos plutónicos aflorantes sirven para dar una explicación a 
la mayoría de las anomalías residuales observadas, si bien en algunos casos durante la modelización ha 
sido necesario considerar la presencia de otros cuerpos ígneos cercanos a la superficie pero no 
aflorantes. 
4.3.5. Estudio de densidades  
En la zona de estudio se han realizado 240 medidas de densidad de las rocas tanto del Complejo 
Ígneo de Santa Olalla como del encajante. Los histogramas con los resultados de 6 litologías y los datos 
totales se muestran en la Fig.4.11. Aunque se tomaron numerosas muestras no ha sido posible obtener 
resultados fiables para las pizarras y tobas cineríticas de Bodonal-Cala y para las pizarras de la Serie 
Negra, dado el alto grado de alteración de las muestras; por este motivo las densidades de ambos 
cuerpos han sido estimadas durante el proceso de modelización. 
4.3.6. Modelización 
La modelización ha sido realizada utilizando el software GM-SYS 4.9.39b de la compañía 
Geosoft. Los métodos utilizados para el cálculo de la respuesta gravimétrica del modelo están basados 
en las formulas de Talwani et al. (1959) y Talwani y Heirtzler (1964)  y también se han hecho uso de los 
algoritmos descritos por Won y Bevis (1987). El programa GM-SYS utiliza una aproximación  2¾D, 
donde cada polígono de roca del modelo corresponde a un prisma con una longitud diferente por delante 
y por detrás del plano de modelización. Además el programa permite establecer los contrastes de 
densidad entre el prisma y el cuerpo adyacente, pudiendo ser diferentes también por delante y por detrás 
del plano de modelización. Los datos estructurales descritos anteriormente, junto a la realización de 
cortes geológicos y los datos de densidades han sido los elementos de partida para limitar la geometría 
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de los modelos. En las zonas donde la anomalía no concordaba con las densidades de los cuerpos en 
superficie ha sido necesario introducir nuevos cuerpos no aflorantes, considerando la hipótesis más 
plausible con los datos de que se dispone actualmente. 
Se han construido cinco modelos 2¾D con objeto de acotar la geometría en profundidad del 
complejo plutónico. La localización de los modelos se muestra en la Fig.4.12. El perfil gravimétrico I-I´ 
es paralelo a la falla de Zufre y corta a la tonalita de Santa Olalla en su sección más ancha, los perfiles 
II-II´, III-III´ y IV-IV´ tienen una orientación perpendicular a las estructuras variscas y por último el 
perfil gravimétrico V-V´ está dispuesto paralelamente a las estructuras variscas y sirve para ensamblar 








84 Figura 4.11. Histogramas de valores de densidad de algunas litologías expresados en kg/m3. La media aritmética y la 
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4.3.6.1. Modelo I-I´ 
El perfil gravimétrico está caracterizado por un mínimo de 4 mGal de amplitud, limitado en el 
extremo ENE por un máximo de pequeña longitud de onda. El mínimo está relacionado con las 
tonalitas, rocas menos densas que el encajante, y para su justificación se ha precisado un espesor 
importante de este cuerpo en el modelo, alcanzando los 3630 m bajo el nivel del mar. El perfil 
gravimétrico presenta además anomalías de pequeña longitud de onda sobre la tonalita que son 
atribuibles a heterogeneidades composicionales en la misma. Como muestra el mapa geológico 
(Fig.2.11.), la tonalita de Santa Olalla tiene en su interior numerosos afloramientos de granitos de 
carácter aplítico que son especialmente abundantes en la mitad sur del stock. Estos granitos han sido 
introducidos en la modelización con objeto de reproducir las anomalías de pequeña longitud de onda. La 
solución más sencilla ha sido introducir en el modelo un cuerpo de granito cercano a la superficie con 
una densidad igual a la del granito que aflora en el pueblo de Santa Olalla. Hacia el ENE, la anomalía 
residual muestra un máximo local sobre la banda de cuarzodioritas y dioritas del NE del stock de Santa 
Olalla. Mediante la modelización de este máximo se ha obtenido un cuerpo de densidad 2850 kg/m3 




 Figura 4.13. Modelo gravimétrico I-I´. Los valores densidad de cada cuerpo están indicados en Kg/m3. 
4.3.6.2. Modelo II-II´ 
El perfil gravimétrico II-II´ está caracterizado por un mínimo de base plana de 10 km de 
semilongitud de onda, limitado por un gradiente de alta pendiente en ambos extremos (Fig.4.14.). Sobre 
este mínimo se superpone  un máximo de menor longitud de onda en la zona NNE.  
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El mínimo está asociado a la tonalita de Santa Olalla. En el modelo ajustado presenta una 
geometría tabular con una potencia de 1.5 km que se enraiza en el sector NNE coincidiendo con la traza 
de la falla de Cherneca, donde las tonalitas alcanzan una profundidad de 3450 m bajo el nivel del mar.  
El stock de Santa Olalla contiene la continuación del cuerpo granítico de baja densidad 
modelizado en el perfil I-I´. El máximo NNE está producido por las gabronoritas de Aguablanca y las 
rocas de skarn ricas en granate que afloran en el contacto norte de dicha intrusión. El stock de 
Aguablanca ha sido modelizado con dos cuerpos diferentes correspondientes a las dos facies principales 
que presenta el plutón: un cuerpo norte dominado por gabronoritas con una densidad media de 2967 
kg/m3, y un cuerpo sur dominado por dioritas y cuarzodioritas con una densidad media de 2850 kg/m3. 
El skarn rico en granate ha sido modelizado con una densidad de 3200 kg/m3. Otros cuerpos 
correspondientes a los mármoles y metavulcanitas del complejo de Bodonal-Cala han sido modelizados 
con densidades de 2700 kg/m3 y 2820 kg/m3 respectivamente. Los valores negativos de anomalía 
residual que aparecen al norte de la falla de Cherneca, en donde aflora la Serie Negra (formada por 
pizarras presumiblemente con una densidad alta), deben ser provocados por algún cuerpo de baja 
densidad situado cerca de la superficie. Una posibilidad (se muestra en el modelo) es que la tonalita de 
Santa Olalla intruya en el área norte de Aguablanca (rodeando este plutón) y que se encuentre muy cerca 
de la superficie al norte de la falla de Cherneca. La presencia de rocas ígneas de baja densidad en esta 




Figura 4.14. Modelo gravimétrico II-II´. Los valores densidad de cada cuerpo están indicados en Kg/m3.  
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4.3.6.3. Modelo III-III´ 
El perfil  presenta un máximo de unos 12 km de semilongitud de onda. Para el ajuste del 
modelo, las rocas encajantes de la tonalita de Santa Olalla en su extremo suroccidental deben tener una 
densidad menor que el cuerpo ígneo y, además, su espesor ha tenido que ser considerablemente menor 
(Fig.4.15.). Se ha considerado que las rocas encajantes tiene densidades de 2775 kg/m3 y 2750 kg/m3, 
representando unidades litoestratigráficas de calizas y dolomías y de grauvacas y pizarras. Para la 
terminación sur del stock de Santa Olalla se ha modelizado un espesor medio de 320 m, mientras que en 
el resto del modelo la potencia media de las tonalitas es de 1100 m. Un mínimo gravimétrico localizado 
en el sector nororiental del perfil ha sido interpretado como causado por el máximo engrosamiento de la 
tonalita de Santa Olalla, donde alcanza una profundidad máxima de 1950 m bajo el nivel del mar. 
 
 
 Figura 4.15. Modelo gravimétrico III-III´. Los valores densidad de cada cuerpo están indicados en Kg/m3. 
 
4.3.6.4. Modelos IV-IV´ 
Al igual que en el modelo anterior la anomalía está caracterizada por un máximo cuya 
semilongitud de onda es de unos 7 km. Su traza atraviesa las tonalitas hornbléndicas de la Sultana 
(densidad media medida 2818 kg/m3) y el afloramiento de la Serie Negra situado al norte. La geometría 
de la intrusión de la Sultana obtenida mediante la modelización, indica que se trata de un cuerpo de 
sección elíptica sólo incipientemente erosionado, que alcanza una potencia de 1360 m (Fig.4.16.). Las 
anomalías de pequeña longitud de onda y pequeña amplitud que muestra el perfil gravimétrico implican 
la existencia de algunas heterogeneidades composicionales dentro de la intrusión máfica de la Sultana; 
por este motivo han sido introducidos pequeños cuerpos superficiales dentro de la Sultana para la 
modelización. Este perfil gravimétrico está dominado por un importante máximo en la anomalía 
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residual. El máximo está desarrollado sobre las rocas de la Sultana y de la Serie Negra, y está 
flanqueado por los dos extremos del modelo donde la anomalía desciende significativamente. Hacia el 
extremo norte del perfil la anomalía desciende bruscamente debido a la presencia del granito del 
Castillo de muy baja densidad. Hacia el extremo sur, el descenso de los valores de anomalía residual 
puede estar controlado por la presencia de otra intrusión granítica de baja densidad que estaría 

















 Figura 4.16. Modelo gravimétrico IV-IV´. Los valores densidad de cada cuerpo están indicados en Kg/m3. .6.5. Modelo V-V´ 
almente, el perfil gravimétrico V-V´, con una dirección paralela a las estructuras variscas en 
120), fue modelizado con el objeto de ensamblar los modelos descritos previamente y de este 
ner una visión tridimensional de todo el Complejo Ígneo de Santa Olalla. Este perfil 
co está caracterizado por un máximo en forma de meseta situado sobre la intrusión de la 
las rocas del encajante (Fig.4.17.). Hacia la terminación ESE la anomalía residual desciende 
amente, lo que se justifica mediante el engrosamiento del stock de Santa Olalla hacia la falla 
ste engrosamiento está fuertemente controlado por la familia de fallas N40 (Fig.2.11.). Por 
hacia la terminación ONO del perfil, la anomalía desciende controlada por la misma intrusión 
nsidad (2657 kg/m3) relacionada con el granito de Cala cuya presencia se postuló en el 
-IV´. 
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Figura 4.17. Modelo gravimétrico V-V´. Los valores densidad de cada cuerpo están indicados en Kg/m3.
 
4.4. DISCUSIÓN 
Los modelos gravimétricos muestran que el stock de Santa Olalla se encuentra enraizado en su 
margen NE en una banda subparalela a la falla de Cherneca. Además este engrosamiento coincide con el 
sector dominado por foliaciones magmáticas subverticales desarrolladas paralelamente a la falla de 
Cherneca. Hacia el SO, donde las foliaciones subhorizontales caracterizan la fábrica del plutón, la 
tonalita es menos potente y presenta una morfología tabular subhorizontal. La geometría en 3 
dimensiones del Complejo Ígneo de Santa Olalla se ha reconstruido a partir de los datos geológicos y de 
los modelos gravimétricos 23/4D y aparece representada en la Fig.4.18. Los datos estructurales recogidos 
en la superficie han sido extrapolados en profundidad para cada modelo gravimétrico, obteniendo así 
una visión también tridimensional de la estructura que describen las foliaciones ígneas, expresada en 
cortes geológico-estructurales (Fig.4.18.). 
El Complejo Ígneo de Santa Olalla se emplazó durante el régimen tectónico sinestral 
transpresivo ocurrido durante la Orogenia Varisca (ver capítulo 3, y Romeo et al., 2004, 2006a). El 
emplazamiento se produjo en un nivel estructural poco profundo, de 2 - 4 km (Casquet, 1980), donde las 
rocas del encajante presentaban un grado metamórfico bajo a muy bajo (de esquistos verdes a 
anquimetamorfismo). Este entorno frío y de escasa presión produjo el desacoplamiento estructural de 
los magmas respecto a la roca de caja, que se puede apreciar en el mapa de trayectorias de la foliación 
ígnea (Fig.4.3). Este desacoplamiento mecánico es especialmente evidente en el margen SO del dominio 
subhorizontal, donde la estructura planar del plutón contrasta con la estructura subvertical del encajante. 
En cambio el paralelismo entre el dominio subvertical y la estructura del encajante en el margen NE 
revela la existencia de un acoplamiento de la deformación dentro y fuera del complejo ígneo en este 
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área. Aunque las trayectorias de la estructura del encajante se disponen en términos generales 
paralelamente al contacto con las rocas intrusivas, lo que podría sugerir un emplazamiento confinado, la 
presencia de numerosos roof pendants del encajante implica que el stoping jugó un importante papel 









Figura 4.18. Reconstrucción en 3D del Complejo Ígneo de Santa Olalla a partir de los datos geológicos y de la 
modelización gravimétrica. El bloque diagrama muestra la geometría de la superficie basal del complejo ígneo definida por 
sus contornos estructurales. La geometría de la Zona de Cizalla sinestral de Cherneca está indicada, así como la falla frágil de 
Cherneca, cuya traza diverge de la Zona de cizalla hacia el SE. Se han representado los datos estructurales de superficie en 
cada modelo gravimétrico y su interpretación en profundidad. Todos los modelos están a la misma escala, que coincide con la 
del bloque diagrama. ZC: zona de cizalla. 
Según Paterson et al. (1998), los sistemas magmáticos desacoplados mecánicamente de las rocas 
donde encajan, pueden presentar patrones estructurales debidos a:  
-1) Deformación causada por el movimiento interno del magma (por ejemplo flujos 
convectivos). 
-2) Orientación preferente de los cristales causada por filtrado por presión y flujos a través de la 
porosidad, durante el avance de un frente de cristalización. 
-3) Los últimos incrementos de los esfuerzos tectónicos externos durante el emplazamiento.  
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El régimen transpresivo durante la Orogenia Varisca deducido de datos geológicos y 
estructurales recopilados en la Zona de Ossa-Morena, que es aplicable al momento del emplazamiento 
como ha demostrado el estudio geocronológico, indica que probablemente el Complejo Ígneo de Santa 
Olalla sufrió esfuerzos tectónicos significativos durante su emplazamiento y solidificación.  
La estructura del Complejo Ígneo de Santa Olalla, como se ha mostrado en los apartados 
anteriores, es compleja y permite discriminar dos áreas bien diferenciadas, dominadas respectivamente 
por foliaciones subverticales y subhorizontales, la primera acoplada y la segunda desacoplada 
mecánicamente respecto a la estructura del encajante. 
El área SO del complejo presenta una morfología tabular subhorizontal y está dominada por 
foliaciones magmáticas horizontales o de bajo buzamiento. Este dominio muestra una fábrica 
concéntrica controlada por la geometría del contacto intrusivo. La formación de una fábrica ígnea 
concéntrica puede ser explicada por el flujo laminar del magma al introducirse a favor de una intrusión 
tabular. El flujo laminar estaría provocado por el arrastre del magma contra los contactos superior e 
inferior al introducirse en la intrusión tabular. Pero otra hipótesis, propuesta por Paterson et al. (1998), 
puede explicar las fábricas concéntricas. Según esta hipótesis durante la cristalización de una cámara 
magmática tienen lugar esfuerzos internos capaces de producir un reordenamiento de los minerales y 
generar fábricas concéntricas. El contacto entre el magma y las rocas del encajante representa un límite 
con un alto contraste de viscosidades dado que el magma en estado completamente líquido no puede 
transmitir esfuerzos desviatorios. En consecuencia σ1 se refracta perpendicularmente a los límites de la 
cámara magmática, lo que provoca que en una cámara relativamente estática se produzca una 
reorientación de los cristales paralela a los límites de la cámara. La generación de está fábrica 
concéntrica está conducida por un mecanismo de filtrado por presión paralelo a los márgenes del 
magma y un flujo poroso durante la migración hacia el interior de un frente de cristalización. Las 
fábricas magmáticas concéntricas podrían por lo tanto deberse a un proceso estático que tiene lugar 
durante la solidificación del magma hacia el interior con una estructura “en capas de cebolla”. Esta 
hipótesis está favorecida por el hecho de que en numerosos plutones aparecen fábricas concéntricas 
cortando diferentes facies ígneas lo que indica que no pueden haberse formado por flujo magmático 
(Paterson et al., 1998). Ambas posibilidades, flujo magmático y filtrado por presión durante la 
cristalización, han sido consideradas dado que en este sector no existen diferentes facies ígneas para 
contrastar ambas hipótesis (en el caso de que la fábrica cortara las facies ígneas habría que descarta la 
orientación por flujo).  
En la zona de transición entre el dominio subhorizontal y el subvertical se puede apreciar cómo 
aparecen corredores subverticales atravesando zonas de bajo buzamiento, lo que indica que las fábricas 
del dominio subvertical son posteriores a las del dominio subhorizontal. La transición es gradual, los 
corredores subverticales son progresivamente más anchos y abundantes desde el SO hacia el NE, y 
finalmente en el sector NE del complejo la estructura está totalmente dominada por foliaciones ígneas 
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verticales paralelas al margen. La transición entre ambos dominios está bien expuesta en la sección III-
III´ donde se han superpuesto sobre el modelo gravimétrico los datos estructurales y se han interpretado 
en profundidad (Fig.4.18.). Esta relación entre ambos dominios estructurales puede ser utilizada para 
decantarse entre las dos hipótesis de formación propuestas para el dominio subhorizontal. Una génesis 
de las fábricas concéntricas debida al proceso de cristalización del magma debe ser rechazada, dado que 
éstas fábricas están cortadas por otras posteriores (dominio subvertical) que se han formado también en 
estado magmático. Por lo tanto, las fábricas concéntricas estaban ya formadas en estado magmático 
cuando fueron reorientadas en los corredores de deformación vertical. Este razonamiento permite 
decantarse por la hipótesis del flujo magmático como el mecanismo más probable que dio lugar a las 
fábricas concéntricas del dominio subhorizontal. 
El hecho de que el dominio subvertical aparezca cortando al dominio subhorizontal, sumado al 
paralelismo que presentan las foliaciones del dominio subvertical con la adyacente falla de Cherneca, 
cuya zona de deformación asociada está en contacto directo con el margen del complejo ígneo, permite 
proponer que la estructura del dominio subvertical está originada por el campo de deformación de 
cizalla sinestral asociado a la falla de Cherneca. 
La falla de Cherneca presenta una componente de movimiento inverso como indica la presencia 
de la Serie Negra (Neoproterozoico) sobre el Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala 
(Cámbrico Superior), pero los indicadores cinemáticos encontrados en el campo muestran una 
importante componente de movimiento de desgarre sinestral. Considerando la edad tardivarisca del 
Complejo Ígneo de Santa Olalla, es probable que la falla de Cherneca actuara como un desgarre sinestral 
durante el emplazamiento y cristalización del complejo, lo que permitiría preservar un campo de 
paleoesfuerzos que puede ser datado con precisión, habiendo quedado registrado en las rocas ígneas del 
entorno de la falla (la edad de ese campo de esfuerzos sería consecuentemente 340+3 Ma, Romeo et al., 
2006a). 
La interpretación del dominio subvertical como originado por esfuerzos tectónicos durante la 
compresión sinestral oblicua varisca, también está respaldada por la estructura formada por bandas 
ligeramente oblicuas que generan formas sigmoidales en el sector oriental del dominio subvertical. Este 
patrón estructural, caracterizado por foliaciones con direcciones N130 y N155 dando lugar a sigmoides 
(A en Fig.4.3.), presenta un enorme parecido con las microestructuras tipo S-C formadas bajo regímenes 
de deformación no coaxial (cizalla simple). Se ha considerado la posibilidad de que estos sigmoides se 
hayan originado también bajo cizalla simple al igual que las microestructuras tipo S-C pero a una escala 
diferente. A favor de esta hipótesis cabe destacar que los patrones estructurales con geometrías 
sigmoidales obtenidos en el análisis estructural, interpretados como estructuras tipo S-C, muestran un 
sentido de movimiento sinestral coherente con el régimen de esfuerzos de la colisión varisca y con la 
cinemática local de la falla de Cherneca durante el emplazamiento de los plutones. 
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Por otro lado cabe preguntarse: ¿puede extrapolarse la terminología microestructural (fábricas S-
C, en este caso) a una estructura similar de escala kilométrica? El análisis fractal realizado por Hippertt 
(1999) demuestra que las fábricas tipo S-C son invariantes respecto a la escala desde la lámina delgada 
hasta ejemplos de escala kilométrica. Las fábricas tipo S-C de gran tamaño han sido descritas 
(normalmente como dúplex en zonas de desgarre) en diferentes localizaciones (Ebert et al., 1996; 
Davison et al., 1995). En cuanto a fábricas en plutones, Gleizes et al. (1998) muestran los patrones de 
fábrica magnética del plutón de Panticosa, donde el mapa de lineaciones magnéticas muestra geometrías 
sigmoidales similares a estructuras S-C que fueron interpretadas por los autores como originadas por un 
cizallamiento regional. A meso y micro-escala las fábricas magmáticas tipo S-C se han descrito como 
provocadas por deformación no coaxial en estado magmático (Biswal et al., 2004) o por el arrastre 
contra las paredes en el flujo del magma en diques (Callot y Guichet, 2003). Por otro lado, multitud de 
modos de emplazamiento de plutones han sido relacionados con fallas de desgarre o zonas de cizalla 
dúctiles (Callahan y Markley, 2003; Chardon, 2003; Spannera y Kruhl, 2002, entre otros).  
Considerando la geometría en tres dimensiones obtenida mediante la modelización de los datos 
de anomalía gravimétrica residual, las zonas de alimentación del magma, que normalmente se 
relacionan con las partes más profundas del complejo, pueden ser determinadas. En todos los modelos 
gravimétricos realizados la zona más profunda que alcanzan las rocas ígneas se encuentra hacia el NE. 
En la reconstrucción en 3 dimensiones del complejo (Fig.4.18.) se puede apreciar cómo las raíces del 
complejo se encuentran en el sector nororiental. La máxima profundidad se encuentra en la terminación 
oriental del complejo ígneo donde aparece cortado por la falla de Zufre. Las raíces están situadas en el 
sector NE del complejo, si bien no es posible asegurar que se trate de las zonas más profundas, ya que el 
Complejo Ígneo de Santa Olalla no aflora en su totalidad, dado que la falla de Zufre desplaza una 
porción significativa (el bloque situado al SE) mediante un movimiento sinestral con un suave cabeceo 
que sitúa esta porción del complejo ígneo bajo el nivel actual de la erosión. De esta porción no aflorante 
del complejo no tenemos datos por lo que tampoco podemos descartar que presente raíces más 
profundas. 
Durante las campañas de campo se ha evidenciado la presencia de una zona de cizalla dúctil 
entre la falla frágil de Cherneca y el margen NE del complejo, que no ha sido descrita hasta la fecha  y 
que será objeto de un estudio detallado en el capítulo 7. Esta estructura la denominaremos zona de 
cizalla dúctil de Cherneca. Esta zona de cizalla está en contacto con las raíces situadas en el NE del 
complejo, lo que parece indicar que jugó un papel fundamental durante el ascenso del magma como 
conducto de alimentación. Considerando la cinemática sinestral de dicha zona de cizalla que se discutirá 
en el capítulo 7, el mecanismo que ha utilizado el magma para ascender por ella es probablemente a 
favor de distintos huecos interconectados que podrían formarse a favor de pequeñas irregularidades tipo 
releasing bends en el plano de la cizalla funcionando en régimen de pull-apart. 
 
94 
4. Estructura del Complejo Ígneo de Santa Olalla 
 
Aunque la zona de cizalla dúctil de Cherneca parece ser el conducto que ha utilizado el magma 
para ascender, un modelo de generación de espacio para el emplazamiento controlado por un 
movimiento de esta falla ha sido descartado considerando la geometría tabular que adquiere el complejo 
hacia el SO. Las intrusiones de tipo tabular son muy abundantes en la corteza (Hamilton y Myers, 1967; 
Myers, 1975; Vigneresse, 1995; McCaffrey y Petford, 1997), y sus mecanismos de emplazamiento han 
sido ampliamente discutidos (Pollard y Johnson, 1973; Jackson y Pollard, 1988; Corry, 1988; Cruden,, 
1998). 
El espacio necesario para emplazar una intrusión tabular puede ser acomodado mediante dos 
mecanismos posibles: el levantamiento del techo (emplazamiento lacolítico), o el hundimiento de la 
base (emplazamiento lopolítico) o una combinación de ambos procesos (Cruden, 1998). La geometría 
de 3 dimensiones perfilada por la modelización de la gravimetría (Fig.4.18.) claramente muestra un 
engrosamiento gradual hacia el NE, lo que parece indicar que el hundimiento del contacto intrusivo 
basal ha sido un mecanismo importante durante el proceso de generación de espacio para el 
emplazamiento (intrusión lopolítica). La flexura de la roca de caja por debajo del Complejo Ígneo de 
Santa Olalla con objeto de generar el espacio para el emplazamiento plutónico puede ser acomodada 
mediante una deformación dúctil distribuida o mediante estructuras discretas, como por ejemplo zonas 
de cizalla. Actualmente con los datos de que se dispone no es posible decantarse entre estas dos 
posibilidades. El porcentaje de espacio para el emplazamiento generado mediante la elevación del 
contacto de techo (emplazamiento lacolítico) es difícil de establecer dado que el contacto superior está 
sólo expuesto parcialmente. Los abundantes roof pendants parecen indicar un contacto de techo  
probablemente subhorizontal cercano al nivel actual de erosión, lo que sugiere que el espacio generado 
mediante la elevación del techo ha sido pequeño. Podemos decir por lo tanto que estamos ante un 
lopolito asimétrico con la zona de alimentación situada en uno de sus márgenes. 
La intrusión lopolítica con geometría tabular subhorizontal está favorecida por el régimen de 
esfuerzos presente durante la colisión varisca. La tectónica comagmática tardivarisca consiste en una 
fase de plegamiento suave con planos axiales subverticales coetánea con la generación de desgarres 
sinestrales; este régimen tectónico tuvo lugar entre los 345 y los 300 Ma (Simancas et al., 2003). 
Durante dicha etapa de plegamiento el esfuerzo mínimo σ3 estaba orientado verticalmente lo que 
favorece la apertura de espacios con geometrías horizontales tabulares. Ésta era la situación cuando el 
magma alcanzó el nivel de emplazamiento, ascendiendo a favor de la falla de Cherneca. En ese 
momento tuvo lugar una intrusión tabular horizontal hacia el SO, favorecida por el régimen de esfuerzos 
dominante, que fue acomodada principalmente mediante el hundimiento de la base más que por el 
levantamiento del techo, lo que dio lugar a una intrusión lopolítica. La presencia de numerosos roof 
pendants con las orientaciones de sus fábricas aleatorias y sin presentar continuidad con las fábricas del 
encajante (Fig.4.2. y 4.3.) indica que en los últimos estadios del emplazamiento, el proceso de stoping 
permitió un nuevo ascenso limitado de magma. La importancia del stoping como un proceso secundario 
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que modifica la localización final de las intrusiones en las últimas etapas del emplazamiento ha sido 
sugerida por Paterson y Fowler (1993) y Cruden (1998). 
Tomando en consideración todos los datos obtenidos en este estudio estructural y gravimétrico 
que han sido discutidos previamente, se puede trazar de forma esquemática una evolución de los 
magmas del Complejo Ígneo de Santa Olalla, desde la generación del espacio de acomodación hasta los 
procesos tectónicos que han registrado antes de su cristalización. Durante el movimiento sinestral de la 
zona de cizalla dúctil de Cherneca tuvo lugar el ascenso del magma. Los desplazamientos sinestrales en 
pequeñas irregularidades tipo releasing bends de la cizalla favorecieron la generación de pequeños 
huecos interconectados con geometrías de tipo pull-apart, a favor de los cuales el magma se pudo 
propagar a niveles más superficiales. Cuando el magma alcanzó el nivel actual tuvo lugar el 
emplazamiento de una intrusión tabular subhorizontal que se comenzó a propagar hacia el SO; el 
espacio se acomodó dominantemente mediante el hundimiento de la base de la intrusión dando lugar a 
una morfología de tipo lopolito. En ese momento pudo tener lugar la generación de las fábricas 
magmáticas subhorizontales paralelas a los límites de la intrusión tabular debidas al flujo magmático. 
Este tipo de emplazamiento se vió favorecido por la disposición vertical de σ3 durante el plegamiento 
suave de plano axial subvertical tardivarisco. El stoping jugó un papel secundario favoreciendo un 
moderado ascenso del magma en las últimas etapas del emplazamiento. Durante todo el proceso de 
ascenso y emplazamiento, la zona de cizalla de Cherneca estuvo en movimiento generando un campo de 
deformación sinestral distribuida al sur de la misma. El movimiento de esta zona de cizalla provocó la 
deformación sinestral en estado magmático de la porción NE del Complejo Ígneo de Santa Olalla, 
generándose el dominio de foliaciones subverticales, que aparece cortando la fábrica subhorizontal. Esta 
deformación en estado magmático dio lugar a la generación de fábricas S-C de escala kilométrica que 
dan criterios de movimiento sinestral. Por último, antes de la completa cristalización del magma a una 
escasa profundidad (3-4 km), la reología de las tonalitas de Santa Olalla se volvió demasiado 
competente para prolongar la deformación del dominio subvertical en estado sub-solidus. De modo que 
la amplia zona de deformación dúctil (dominio subvertical) favorecida por la reología del magma, 
quedó restringida tras la cristalización a la banda de mármoles situada en el borde norte y, más adelante, 
al movimiento frágil de la falla de Cherneca situada en el contacto entre los mármoles de Bodonal-Cala 
y la Serie Negra. Durante el periodo de fracturación tardivarisco, cuando el complejo estaba totalmente 
solidificado tuvo lugar la generación de la falla de Zufre que corta limpiamente la estructura del 
complejo ígneo desplazando la porción situada al SE de la falla por debajo del nivel actual de la erosión. 
Los resultados expuestos en el presente capítulo junto a la interpretación referente al modelo de 
emplazamiento y evolución tectónica de Complejo Ígneo de Santa Olalla han sido publicados en Romeo 
















































5. Gravimetría de detalle del stock de Aguablanca 
 
5.1. INTRODUCCIÓN 
Con objeto de modelizar la geometría en detalle del stock de Aguablanca y de los cuerpos 
mineralizados de Ni-Cu-(EGP), se ha llevado a cabo una campaña gravimétrica local con una alta 
densidad de medidas. La geometría obtenida para el stock de Aguablanca ha sido completada con un 
estudio de la estructura interna del mismo. La geometría y estructura tridimensionales del stock de 
Aguablanca han sido comparadas con la estructura del encajante lo que ha permitido establecer un 
modelo de emplazamiento para este cuerpo. 
El stock de Aguablanca situado en el margen septentrional del Complejo Ígneo de Santa Olalla, 
aparece intruyendo a los mármoles del Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala situados al 
norte, donde se han generado importantes procesos de skarnificación (Casquet, 1980), y presenta un 
contacto por el borde sur con las facies tonalíticas principales del stock de Santa Olalla. Este pequeño 
cuerpo de gabronoritas y dioritas ha adquirido una especial relevancia desde el reciente descubrimiento 
de la mineralización de Ni-Cu-(EGP: elementos del grupo del platino) de Aguablanca (Lunar et al., 
1997; Ortega et al., 1999, 2000, 2004; Romeo et al., 2004a, b; Piña et al., 2004, 2005a,b, 2006a,b; Piña, 
2006). Este es el primer depósito de sulfuros de Ni-Cu-(EGP) asociado a rocas máficas y ultramáficas 
descubierto en la Península Ibérica. Hasta su hallazgo, las mineralizaciones de EGP en la Península 
Ibérica, se localizaban exclusivamente en Cabo Ortegal (Moreno et al., 2001) y en el Macizo de Ronda 
(Gervilla y Leblanc, 1990) asociadas a concentraciones de cromita (Lunar et al., 2003). Estas 
mineralizaciones presentan unos tonelajes y leyes insuficientes para hacer su explotación 
económicamente viable. Por el contrario, Aguablanca tiene unas características geológicas y 
mineralógicas que le hacen un ejemplo singular en la Península Ibérica y además, presenta un gran 
potencial económico que está actualmente en explotación. 
La mineralización de Aguablanca se encuentra situada junto al borde norte del stock, y está 
formada por dos cuerpos subverticales con forma de chimenea cuya geometría está modificada por un 
sistema de desgarres sinestrales tardivariscos de dirección N40 (Fig.6.1.). La mineralización está 
estrechamente asociada a una brecha magmática que presenta fragmentos de acumulados máficos y 
ultramáficos, sin mineralizar o escasamente mineralizados, que aparecen inmersos en una matriz de 
gabronoritas y sulfuros diseminados o semimasivos de Ni-Cu-Fe. 
La posibilidad de encontrar nuevos cuerpos mineralizados en el entorno del stock de Aguablanca 
aumentando los recursos explotables, ha sido objeto de mucho interés desde el descubrimiento del 
yacimiento.  
Considerando la alta densidad de los cuerpos de sulfuros, que pueden alcanzar densidades 
superiores a 3400 kg/m3, y por lo tanto generan claras anomalías positivas, se llevó a cabo una campaña 
gravimétrica de detalle que obedecía a los siguientes objetivos: 
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-1) Modelizar en detalle la geometría del stock de Aguablanca y de los cuerpos mineralizados. 
Un estudio que se complementa con el análisis estructural y el levantamiento gravimétrico regional 
realizado en todo el Complejo Ígneo de Santa Olalla. 
-2) Por otro lado, este estudio puede servir para detectar otros cuerpos mineralizados en la zona  
del estudio gravimétrico de detalle similares al que está actualmente en explotación, lo que puede 
presentar un gran interés económico. 
En un primer momento se realizó una campaña de toma de medidas gravimétricas según una 
malla regular con una separación entre estaciones de 200 m. Los resultados preliminares de esta 
campaña mostraron la presencia de un máximo significativo de anomalía de Bouguer centrado en el 
plutón de Aguablanca. El interés que suscitaron estos resultados preliminares llevó a la realización de 
una campaña gravimétrica de detalle con una separación entre estaciones de 50 m, cubriendo el área del 
máximo descubierto que abarca también los cuerpos de sulfuros en explotación. Los resultados de esta 
campaña gravimétrica de detalle se muestran en el presente capítulo. 
5.2. ESTRUCTURA DEL STOCK DE AGUABLANCA 
Aunque gracias al trabajo geocronológico (Romeo et al., 2004a, 2006a) se ha demostrado que 
las rocas máficas del stock de Aguablanca son coetáneas con el stock de Santa Olalla y que en 
consecuencia pueden considerarse simplemente las facies menos diferenciadas del Complejo Ígneo de 
Santa Olalla (Eguíluz et al., 1989), el stock de Aguablanca presenta una estructura ígnea propia 
individualizada de la del stock de Santa Olalla, que le confiere una entidad como un cuerpo intrusivo 
diferente. Las características estructurales de este cuerpo se detallan a continuación. 
5.2.1. Fábricas magmáticas y relación con la estructura del encajante 
Al igual que en las tonalitas de Santa Olalla, en las gabronoritas, dioritas y cuarzodioritas de 
Aguablanca las foliaciones magmáticas están definidas por la orientación preferente de las plagioclasas. 
Las trayectorias de la foliación en el stock de Aguablanca son concéntricas respecto  a los límites de la 
intrusión (Fig.5.1.).  En la cercanía de los límites intrusivos en contacto con los mármoles de Bodonal-
Cala hacia el N y NO y NE, las foliaciones magmáticas se disponen verticalmente y con direcciones 
paralelas a los márgenes. Esta zona presenta también lineaciones minerales verticales definidas por la 
orientación preferente de piroxenos y plagioclasas en las gabronoritas situadas en torno a los cuerpos de 
brecha mineralizados.  
Sin embargo, en el centro del plutón dominan las foliaciones subhorizontales. El paso de las 
zonas de foliación ígnea vertical del norte del stock a la zona subhorizontal del centro se caracteriza por 
buzamientos suaves a medios hacia el sur. En el borde SO del plutón donde dominan las composiciones 
dioríticas, la foliación magmática es paralela al dominio subvertical de la adyacente tonalita de Santa 
Olalla, presentando foliaciones con direcciones N150 y buzamientos altos hacia el NE. 
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Figura 5.1. Esquema estructural del stock de Aguablanca. Se muestran las trayectorias de la foliación 
magmática en las gabronoritas. En los mármoles de Bodonal-Cala están indicadas las trayectorias de la foliación 
milonítica vertical paralela a la falla frágil de Cherneca, y el bandeado correspondiente a la estratificación que 
aparece plegado fuera de la banda de milonitas. 
 
La falla frágil de Cherneca discurre paralelamente al borde noreste de la intrusión. Los 
mármoles de Bodonal-Cala situados entre la falla frágil de Cherneca y el stock de Aguablanca 
desarrollan una foliación milonítica paralela a la falla. Esta disposición conlleva que probablemente el 
magma que dio lugar al stock de Aguablanca ascendió a favor de una zona de cizalla dúctil paralela a la 
falla frágil de Cherneca, que denominaremos zona de cizalla dúctil de Cherneca, que es la responsable 
de los procesos de milonitización en los mármoles. 
5.3. ESTUDIO GRAVIMÉTRICO 
5.3.1. Levantamiento gravimétrico 
El levantamiento gravimétrico ha sido llevado acabo en colaboración con Río Narcea Gold 
Mines, la empresa explotadora de la mineralización de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca. La empresa aportó 
las medidas de GPS diferencial que sirvió para un posicionamiento de alta precisión de todas las 
estaciones. 
El estudio gravimétrico se realizó en un área de 2.24 km2, cubriendo el stock de Aguablanca y el 
encajante más inmediato. Se midieron 605 estaciones gravimétricas, distribuidas por el área de estudio 
con una densidad de 270 estaciones por km2. Las estaciones están distribuidas según una malla cuadrada 
regular de 50 m de lado, exceptuando el extremo occidental que ha sido cubierto por una malla cuadrada 









Figura 5.2. Mapa de situación de estaciones gravimétricas. Coordenadas UTM, huso 29, en metros.  
Las medidas fueron realizadas utilizando un gravímetro LaCoste&Romberg 953, del 
Departamento de Geodinámica de la Universidad Complutense de Madrid con una precisión de + 0.01 
mGal y una deriva inferior a 1mGal al mes. La posición de cada estación fue determinada mediante GPS 
diferencial con una precisión nominal de + 1cm, que permitió estimar las coordenadas X, Y y la cota de 
cada estación con un error máximo de + 0.20 m. En los recorridos diarios se ha tomado como base la 
iglesia del pueblo Monesterio (gravedad observada: 979862.77 mGal). Esta base ha sido enlazada con la 
base de la red fundamental del I.G.N. Fuente de Cantos, con un valor de gravedad observada de 
979912.99 mGal. 
5.3.1.1. Cálculo del error del levantamiento 
Con objeto de estimar el error en la lectura del gravímetro se llevó a cabo la duplicación del 
10% de las medidas; mediante este procedimiento se ha obtenido un error cuadrático medio de + 0.0836 
mGal en la estimación de la g observada. 
El gradiente  gravimétrico en dirección N-S para la latitud media de la zona de estudio es 0.7876 
mGal/km (para el cálculo ver el capítulo 4). Por lo tanto para una precisión en el posicionamiento de las 
estaciones de + 0.20 m proporciona un error de + 0.000158 mGal. 
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Utilizando la expresión de la corrección de aire libre (CAL) podemos estimar el error del 
levantamiento debido a la imprecisión en la determinación de la cota (h): 
 
CAL = 0.3086 h   mGal 
 
Considerando + 0.20 m la incertidumbre en la estimación de la cota obtenemos un error para el 
levantamiento gravimétrico de + 0.06172 mGal. 
En consecuencia sumando los errores debidos a la lectura del gravímetro, el posicionamiento de 
las estaciones y la estimación de la cota obtenemos un error total para el levantamiento gravimétrico de 
+  0.145478 mGal (Tabla 5.1.). 
 
Tabla 5.1. Cálculo del error del levantamiento gravimétrico. 
 Valor del error Valor en mGal 
Lectura del gravímetro + 0.0836 mGal + 0.0836 
Posicionamiento + 0.20 m + 0.000158 
Cota + 0.20 m + 0.06172 
Error total acumulado + 0.145478 
 
5.3.1.2. Cálculo de las anomalías de Bouguer 
Las medidas de gravedad fueron corregidas para los efectos de marea terrestres, y se aplicaron 
las reducciones de anomalía de aire libre y de Bouguer, según el procedimiento habitual descrito con 
detalle en el capítulo 4. 
5.3.1.3. Estimación de la densidad de reducción 
La densidad de reducción utilizada ha sido 2750 kg/m3 la misma que se obtuvo mediante el 
método de Plata Torres (1983) para la campaña del Complejo Ígneo de Santa Olalla, con objeto de hacer 
comparables los mapas de anomalía de Bouguer de ambas campañas, que están espacialmente 
superpuestas. 
5.3.1.4. Corrección topográfica 
Se ha realizado una corrección topográfica hasta una distancia de 22 km, utilizando el módulo 
de “Terrain Correction” del software Oasis MontajTM de la compañía canadiense Geosoft. Para el 
cálculo de la corrección topográfica cercana (hasta 200 m) se ha introducido un modelo digital de 
elevaciones de 1 m de espaciado que se muestra en la Fig.5.3. De 200 m hasta 22 km, se ha realizado a 
partir de un modelo digital de elevaciones de 250 m de espaciado, calculado a partir del modelo digital 











Figura 5.3. Vista tridimensional del modelo digital del terreno utilizado para el cálculo de la corrección 
topográfica cercana. Coordenadas UTM, huso 29, en metros. 
5.3.2. Mapa de anomalía de Bouguer  
El método utilizado en el proceso de interpolación para el trazado del mapa es el kriging. El 
radio de interpolación utilizado para construir la malla es de 50 m, cuadruplicándola posteriormente y 
obteniendo así un mapa con un paso de malla de 12.5 m.  
El mapa (Fig.5.4.) presenta un rango de valores positivos de anomalía de Bouguer entre 19 y 
23.4 mGal distribuidos en un máximo centrado en el mapa y de orientación media E-O. Este máximo se 
superpone a un gradiente de dirección ENE-OSO con pendiente hacia el norte. Esta anomalía se 
encuentra centrada sobre el plutón de Aguablanca, lo que parece indicar que este máximo está 
producido por el contraste de densidades entre el gabro de Aguablanca y las rocas encajantes (dioritas, 














 Figura 5.4. Mapa de anomalía de Bouguer calculado para una densidad de reducción de 2750
a separación entre isoanómalas es de 0.2 mGal. Coordenadas UTM, huso 29, en metros. paración regional-residual  
 que para la campaña gravimétrica del Complejo Ígneo de Santa Olalla y con la 
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De la misma forma que en la campaña gravimétrica del Complejo Ígneo de Santa Olalla, se ha 
empleado como tendencia regional el mapa de anomalías de Bouguer realizado por Sánchez-Jiménez 
(2003) para el estudio gravimétrico de la estructura de la corteza de la Zona de Ossa-Morena, cuyo 
objetivo era el análisis de las fuentes profundas. El mapa se ha recalculado para una densidad de 
reducción de 2750 kg/m3 con objeto de hacerle compatible con los datos propios. Presenta una suave 
pendiente hacia el NNO (Fig.5.5.) que coincide con la del gradiente existente en el mapa de anomalías 
de Bouguer observado (Fig.5.4.). 
5.3.4. Mapa de anomalía residual 
La sustracción de la tendencia regional al mapa de anomalía de Bouguer ha permitido calcular la 
anomalía residual (Fig.5.6.) que está caracterizada por un máximo de amplitud 3.5 mGal. El máximo 
tiene una orientación E-O y está limitado por gradientes con una pendiente bien marcada. La zona 
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Figura 5.6. Mapa de anomalía residual. La separación entre isoanómalas es
Gal. Coordenadas UTM, huso 29, en metros. ha superpuesto el mapa de anomalía residual sobre el esquema geológico de la 
malía residual presenta una clara correlación con la geología de superficie. El 
 con el afloramiento del plutón de Aguablanca y el gradiente que lo delimita 
n salvo en la zona suroccidental, dónde la roca ígnea se prolonga más allá del 
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gradiente que limita el máximo. Dado el descenso de la anomalía, probablemente el volumen de 
gabronoritas disminuye hacia el SO, donde afloran rocas menos densas como son las dioritas. Las 
alineaciones de máximos presentan direcciones NE-SO coincidentes con los desgarres N40 sinestrales 






Figura 5.7. Mapa de anomalía residual superpuesto al mapa geológico. Se observa una buena 
correlación de la facies gabronorítica de stock de Aguablanca con la anomalía. El intervalo entre isoanómalas es 
0.2 mGal. Coordenadas UTM, huso 29, en metros. 
 
A la cartografía de detalle de la mineralización realizada por Río Narcea Gold Mines, utilizando 
los datos de la campaña de sondeos de exploración, se ha superpuesto el mapa de anomalía residual 
(Fig.5.8.). En esta figura se puede apreciar la coincidencia de los dos cuerpos mineralizados, 
especialmente el cuerpo sur, con máximos gravimétricos de pequeña longitud de onda y amplitud.  
La presencia de máximos de pequeña longitud de onda y amplitud similares a los originados por 
la mineralización, situados hacia el SO, han sido objeto de sondeos de exploración que no han 
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5.3.5. Estudio de densidades  
A partir de los datos de densidad medidos en muestras de superficie y pertenecientes a sondeos, 
se han realizado histogramas para los distintos tipos de rocas de la zona y para el conjunto de las 
medidas. De este modo se han estimado los valores de densidades medias de los principales cuerpos 
litológicos que se encuentran en el área de estudio. 
Como se observa en los histogramas, predominan las muestras con valores altos de densidad 
(Fig.5.9.). Así, por ejemplo los gabros tienen densidades entre 3000 y 2800 kg/m3 y los valores más 
altos corresponden a las rocas del skarn y los sulfuros semimasivos. Estos datos confirman la relación 
puesta de manifiesto en el apartado anterior entre los afloramientos de la mineralización y los máximos 












 Figura 5.9. Histogramas de densidades de algunas litologías muestreadas. Las medias aritméticas 
as en kg/m3 han sido empleadas durante el proceso de modelización.  Modelización 3D 
e la modelización gravimétrica tiene limitaciones importantes, ya que no existe una única 
e densidades que satisfaga una anomalía, sí constituye una herramienta útil para obtener 
proximación de la geometría de un cuerpo de una determinada densidad, bien diferenciada 
. La modelización gravimétrica se ha hecho generalmente en 2 (+1/2, + ¾) D, pero en los 
 se han generalizado los trabajos que modelizan estructuras en tres dimensiones 
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(Grabowska et al., 1998; Ebbing et al., 2001; Ayala et al. 2003, Yegorova, et al., 2004; Ebbing, 2004; 
Pinto et al., 2005). 
 La presencia del máximo de la anomalía residual (Fig.5.6.) y su probable relación con un 
cuerpo concreto de roca (en este caso las gabronoritas de Aguablanca) hace este caso idóneo para la 
realización de un modelo en 3D, considerando la sencillez del problema a modelizar. La anomalía 
quedaría justificada por el contraste de densidades entre el cuerpo denso de gabronoritas con respecto a 
los mármoles y pizarras al N y E  respectivamente; y las dioritas y cuarzodioritas al sur. 
La modelización se ha llevado a cabo con el módulo GMSYS-3DTM (3D Gravity and Magnetic 
Modeling para Oasis montajTM version 1.2; Northwest Geophysical Associates, Inc. 2005). El modelo 
está definido mediante superficies que separan volúmenes con distintas densidades. 
Los cálculos de la anomalía se realizan en el dominio de Fourier mediante los algoritmos de 
Parker (1972). El software permite utilizar métodos de inversión estructural calculando la geometría de 
una superficie de contacto que minimiza la diferencia entre el modelo y la gravedad observada. También 
permite la inversión de la densidad, calculando la densidad de un cuerpo del modelo que minimiza la 
diferencia entre el modelo y la gravedad observada. Ambos métodos de inversión están descritos en 
Blakely (1995). Tanto las superficies que describen el modelo como la anomalía gravimétrica deben 
tener el mismo tamaño de malla, el mismo número de filas y columnas, el mismo origen, ser periódicas 
y, además, no deben cortarse. Asimismo deben prolongarse para evitar los efectos de borde repitiéndose 
periódicamente hasta el infinito en cualquier dirección. La anomalía debe ser lo más simétrica posible, 
de forma que se hayan eliminado gradientes regionales.  
5.3.6.1. Descripción del modelo 3D 
Los datos estructurales descritos anteriormente, junto a los datos de los sondeos de exploración 
realizados por Río Narcea Gold Mines (que en algunas ocasiones han superado los 1000 m de 
profundidad) y el mapa geológico de superficie han sido los elementos de partida para limitar la 
geometría del modelo.  
Inicialmente se realizó un modelo sencillo, para delinear la geometría de las gabronoritas de 
Aguablanca causantes del máximo principal, gracias al contraste de densidad con los mármoles al norte 
y con las tonalitas y cuarzodioritas al sur. Posteriormente fue completado el modelo añadiendo nuevos 
cuerpos de menor entidad que permitieron una mayor correlación entre la anomalía generada por el 
modelo y la gravedad observada. Los cuerpos añadidos al modelo inicial de tres cuerpos fueron: las dos 
pipas de brecha magmática con sulfuros semimasivos, el cuerpo de skarn principal situado al NO del 
stock de Aguablanca, y las pizarras que limitan el stock hacia el E. 
En la Tabla 5.2. se han indicado las superficies (archivos .grd) que forman el modelo y las 
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Tabla 5.2. Superficies y densidades que definen el modelo 3D 
Superficie de contacto Densidades por encima de la superficie 
Topografía  
Base  de los cuerpos mineralizados 3200 kg/m3
Base de las gabronoritas 2976 kg/m3
Base del skarn 3200 kg/m3
Base de los mármoles 2700 kg/m3
Base de las pizarras 2800 kg/m3
Base de las dioritas y tonalitas 2850 kg/m3
 
El cálculo requiere que la anomalía esté referida a una superficie plana por lo que los datos sobre 
la topografía deben ser proyectados sobre una superficie plana de cota al menos superior a la mayor 
altitud del área estudiada. En este caso se ha realizado una prolongación de la anomalía residual a un 
plano de cota 650 m. En la Fig.5.10. se ha representado esta anomalía que aparece suavizada con 

















 Figura 5.10. Mapa de anomalía gravimétrica observada  a 650 m utilizado en la
modelización 3D. Intervalo entre isoanómalas 0.1 mGal. Coordenadas UTM, Huso 29 en metros. anomalía ha sido ajustada modificando la geometría de las superficies sin variar las 
 asignadas. En la Fig.5.11. se muestra la anomalía calculada y en la Fig.5.12. el error del 
ya desviación estándar es 0.18417 mGal. Un ajuste más fino del modelo a la gravedad 
no estaría justificado teniendo en cuenta que el error del modelo (+ 0.18417 mGal) y el del 
nto gravimétrico son del mismo orden (+ 0.145478 mGal). 
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Figura 5.11. Anomalía generada por el modelo 3D. Intervalo entre isoanómalas 0.1 mGal. 












Figura 5.12. Diferencia entre la anomalía observada y la calculada para el modelo 3D. 





Las imágenes tridimensionales del modelo ajustado muestran que las gabronoritas de 
Aguablanca se estrechan en profundidad pegadas a su borde norte, llegando hasta los 1850 m por debajo 
de la cota 0. Para una mejor observación del modelo se han realizado 15 cortes seriados de dirección N-
S y 2 cortes según el E-O (Fig.5.13.). 
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 Figura 5.13. Cortes seriados del modelo gravimétrico 3D. Las trazas de los cortes están dibujadas sobre la 




El plutón de Aguablanca se encuentra emplazado entre las dioritas y tonalitas del Complejo 
Ígneo de Santa Olalla y la sucesión paleozoica encajante, formada por mármoles y pizarras 
fundamentalmente. Observando la geometría obtenida mediante la modelización, se puede apreciar que 
el stock de Aguablanca tiene una morfología planar que se introduce en profundidad paralelamente a su 
borde norte y a la falla de Cherneca (situada más al norte en el contacto de los mármoles cámbricos con 
la sucesión de Tentudía) (Fig.5.1.).  
Para ajustar el modelo, el stock de Aguablanca debe adelgazarse en profundidad. Además, 
aunque el máximo tiene un contorno aproximadamente paralelo al límite del stock, por otro lado, se 
encuentra desplazado hacia el norte respecto al centro del stock (Fig.5.7.). Esto obliga a que las 
gabronoritas sean mucho más potentes en su borde norte que en el sur, donde tan solo representan una 
delgada capa. Esta asimetría y la forma del cuerpo de Aguablanca quedan bien ilustradas en las visiones 
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tridimensionales construidas a partir del modelo de densidades (Fig.5.14.). La superficie inferior de 




  Figura 5.14. Vistas tridimensionales de la superficie basal de las gabronoritas de Aguablanca, que 
es el cuerpo principal generador de anomalía. a) Vista desde el SO, b) vista desde el ENE, c) vista desde el 





5. Gravimetría de detalle del stock de Aguablanca 
 
5.4. DISCUSIÓN 
En la zona de estudio se ha evidenciado la presencia de una anomalía gravimétrica con un 
máximo de 3,5 mGal de amplitud. La geometría del máximo es fácilmente correlacionable con el stock 
de Aguablanca (Fig.5.7.), cuya composición básica le confiere una densidad que contrasta 
sustancialmente con las rocas que le rodean (mármoles y cuarzodioritas y dioritas). También contribuye 
de una forma secundaria a la anomalía la presencia de los cuerpos mineralizados de Ni-Cu-(EGP), que 
están asociados a máximos secundarios en el mapa de anomalías residuales (Fig.5.8.). La tercera 
litología asociada al stock que contribuye a generar la anomalía está formada por los cuerpos de skarn 
(Casquet, 1980) que aparecen en el contacto con los mármoles. Tanto los cuerpos de sulfuros 
actualmente en explotación en la Mina de Aguablanca como el cuerpo principal de skarn situado en el 
margen noroeste han sido incluidos en el modelo 3D. 
5.4.1. Modelo de emplazamiento del stock de Aguablanca 
El modelo gravimétrico 3D indica que las gabronoritas se enraizan en su parte norte a los 1850 
m bajo la cota cero, adquiriendo en profundidad una morfología tabular vertical que se dispone paralela 
al borde norte del stock. Esto parece sugerir que las rocas han ascendido a favor de la banda de cizalla 
dúctil, orientada NO-SE, que aparece desarrollada en los mármoles con una foliación milonítica paralela 
a la falla frágil de Cherneca (Fig.5.1.). La relación de la falla de Cherneca con la intrusión del stock de 
Aguablanca y las chimeneas de brecha mineralizada ya fue sugerida por Tornos et al. (2001). El 
presente modelo en 3D del stock confirma dicha hipótesis, si bien la estructura que está realmente en 
contacto con el borde norte de la intrusión tiene un carácter dúctil, por lo que nos referiremos a ella 
como la zona de cizalla dúctil de Cherneca; en cambio, la falla frágil de Cherneca limita la zona de 
cizalla dúctil por el norte en el contacto entre los mármoles de Bodonal-Cala y la Serie Negra. 
El stock de Aguablanca presenta una morfología de gota que asciende a favor de la zona de 
cizalla dúctil de Cherneca. Esta geometría es coherente con la estructura ígnea observada en el plutón, 
que muestra foliaciones magmáticas de alto buzamiento concéntricas en los márgenes y una pequeña 
zona central con buzamientos subhorizontales (Fig.5.15.). 
El modelo gravimétrico de Aguablanca muestra que el cuerpo de gabronoritas se enraiza con una 
geometría tabular hacia su borde norte; esta forma tabular de la raíz no es paralela a la zona de cizalla de 
Cherneca. La raíz tabular del stock de Aguablanca tiene una dirección N65E mientras que la zona de 
cizalla presenta una dirección N115ºE; el ángulo que forman ambas direcciones es claramente 
apreciable en la Fig.5.16.c y es aproximadamente de unos 40º. La orientación de la zona de apertura 
tabular por la que han ascendido los magmas es coherente con la dirección que tendrían las grietas de 
tracción generadas en una zona de cizalla sinestral con la dirección de la zona de cizalla dúctil de 
Cherneca (Fig.5.16.a). La zona de cizalla dúctil de Cherneca tiene precisamente un carácter sinestral 
como señalan diferentes indicadores cinemáticos a todas las escalas (ver capítulo 7). Interpretando la 
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raíz del stock de Aguablanca como una grieta de tracción a gran escala desarrollada bajo el tensor de 






Figura 5.15. Reconstrucción en 3D del stock de Aguablanca interpretando la estructura de las foliaciones 
magmáticas en profundidad. 
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Figura 5.16. Modelo de emplazamiento del stock de Aguablanca a favor de una grieta de tracción: a) desarrollo de una 
grieta de tracción en una zona de cizalla sinestral; la orientación de la cizalla es paralela a la que presenta la zona de cizalla de 
Cherneca en el mapa, b) elipse de deformación deducida para la zona de cizalla de Cherneca; en azul está indicada la orientación 
de las grietas de tracción, c) mapa geológico de la zona de cizalla de Cherneca en las proximidades de Aguablanca en donde se 
muestra en tonos azul oscuro la raíz del stock  que es paralela a la orientación de las grietas de tracción. 
 
Por lo tanto, dada la reconstrucción tridimensional de stock de Aguablanca basada en una 
campaña gravimétrica muy detallada, se ha podido establecer un mecanismo probable para el ascenso 
del magma, que habría tenido lugar a favor de una grieta de tracción abierta durante la deformación 
sinestral de la zona de Cizalla dúctil de Cherneca. Una vez alcanzado el nivel actual de la erosión, el 
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5.4.2. Consideraciones para la prospección de nuevos cuerpos de sulfuros 
Aunque los máximos de pequeña amplitud y longitud de onda, similares a los asociados a la 
mineralización y situados hacia el SO de los cuerpos mineralizados, han sido prospectados mediante 
sondeos sin tener éxito, gracias a los resultados del presente estudio se pueden aportar algunas 
consideraciones para la búsqueda de nuevas mineralizaciones.  
La geometría obtenida mediante la modelización 3D del stock de Aguablanca enraizándose 
hacia el borde norte, junto con la presencia de la mineralización en dicho margen, corrobora la hipótesis 
por la cual los magmas y las brechas mineralizadas han ascendido por la zona de cizalla dúctil de 
Cherneca. Por este motivo, esta estructura cobra un interés fundamental en la prospección de área dado 
que es posible que a lo largo de su traza puedan encontrarse otros cuerpos mineralizados similares a los 
de Aguablanca. 
Por otro lado, para justificar la anomalía encontrada no son necesarios nuevos cuerpos de 
sulfuros, sino que basta con la geología que conocemos en la actualidad. Si bien, dada la pequeña 
expresión gravimétrica que presentan los cuerpos mineralizados en explotación tampoco es descartable 
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6.1. INTRODUCCIÓN 
El estudio detallado de la fábrica de las rocas ígneas proporciona información referente a los 
procesos de flujo magmático y deformación tectónica en estado magmático y, por lo tanto, de los 
mecanismos de emplazamiento así como de las deformaciones sufridas antes de la solidificación de los 
plutones. 
La difracción de electrones retrodispersados (EBSD: Electron Back-Scatter Diffraction) es una 
potente técnica para la determinación de orientaciones cristalográficas preferentes (OCP) de los distintos 
minerales que componen una roca (Prior et al., 1999). La utilización del EBSD permite determinar en 
muy poco tiempo (una fracción de segundo) la orientación de todos los ejes cristalográficos de un 
mineral, discriminando además de qué fase mineral se trata, lo que permite recopilar cantidades ingentes 
de datos en muy poco tiempo. Esto supone una revolución frente a las tediosas técnicas clásicas que 
utilizan platina universal. El EBSD ha permitido resolver un amplio número de problemas geológicos; 
como por ejemplo problemas relacionados con la deformación dúctil en milonitas (Llana-Fúnez y Rutter 
2005, Ji et al. 2004, Bestmann et al. 2004, entre otros), estudios de orientación de granos contiguos 
(Pennock et al. 2005, Fliervoet et al. 1999, entre otros) e investigaciones en cristalografía (Kameda et al. 
2005, Kogure y Bunno 2004, entre otros). Aunque el potencial del EBSD aplicado al estudio de la 
formación y evolución de las fábricas ígneas ya fue sugerido por Prior et al. (1999), hasta la fecha esta 
técnica no ha sido aplicada a la determinación de OCPs en granitoides. La capacidad del EBSD para 
medir un gran número de orientaciones precisas en poco tiempo la hace ideal para su aplicación en rocas 
con fábricas ígneas, donde las OCPs son normalmente tenues y es por lo tanto necesario un gran número 
de datos para su determinación. 
Las rocas plutónicas normalmente muestran orientaciones preferentes de minerales generadas 
durante deformación o flujo en estado magmático (fábricas magmáticas, Paterson et al., 1989, 1998; 
Park y Means 1996) y en ocasiones debidas a deformaciones sub-solidus (fábricas deformacionales, 
Paterson et al., 1989; Vernon et al., 2004). La formación de orientaciones minerales preferentes en 
estado magmático ha sido estudiada mediante experimentos analógicos (Arbaret et al., 1996, 2000; 
Ildefonse et al., 1992; Fernández, 1987), simulaciones numéricas (Launeau, 2004; Arbaret et al., 2000; 
Jezek et al., 1994; Iezzi y Ventura, 2002; Willis, 1977), y mediante el análisis de muestras naturales 
(Pignotta y Benn, 1999; Blumenfeld y Bouchez, 1988; Benn y Allard, 1989; Blumenfeld, 1983). Las 
modelizaciones numéricas muestran que la geometría final de la fábrica magmática depende del tipo de 
deformación (coaxial, no-coaxial, o una mezcla de ambas) y de la geometría de las partículas que 
registran la deformación (minerales inmersos en el magma). Las simulaciones numéricas están basadas 
en las fórmulas desarrolladas por Jeffery (1922) que describen el movimiento de partículas rígidas 
elipsoidales rotando dentro de un fundido sometido a diferentes condiciones de deformación. Willis 
(1977), Fernandez et al. (1983), Arbaret et al. (2000), y Launeau (2004) desarrollaron la teoría a partir 
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de la formulación de Jeffery, estudiando la rotación periódica de partículas bajo cizalla simple, y en 
consecuencia, el desarrollo también periódico de orientaciones preferentes de forma paralelas al plano 
de cizalla. Estos modelos numéricos difieren principalmente de los procesos magmáticos naturales 
debido a que no tienen en cuenta las interacciones entre partículas adyacentes (Arbaret et al., 1996), algo 
que resulta inevitable a lo largo del proceso de cristalización. Las interacciones entre cristales aplanados 
sometidos a cizalla simple producen un proceso conocido como imbricación (Blumenfeld 1983, 
Blumenfeld y Bouchez 1988, Ildefonse et al. 1992, Arbaret et al. 1996) que da lugar a la generación de 
fábricas anisótropas que en ocasiones pueden ser indicativas del sentido de movimiento de la cizalla 
(Fig.6.7.). 
Durante el enfriamiento del magma consecutivamente se produce la cristalización de las 
diferentes fases minerales. Si el magma sufre algún esfuerzo (externo de tipo tectónico, o interno 
causado por el flujo del magma durante el emplazamiento o por procesos de filtrado por presión durante 
la migración de un frente de cristalización, Paterson et al. 1998) las primeras fases minerales en 
cristalizar pueden ser orientadas con facilidad dando lugar a una fábrica magmática. Las primeras fases 
en cristalizar crecen libremente en un fundido por lo que desarrollan morfologías euhedrales controladas 
por su estructura cristalográfica interna. Este hecho relaciona fuertemente las orientaciones preferentes 
de forma con las orientaciones cristalográficas preferentes, en las primeras fases minerales que 
cristalizan. Mediante EBSD se puede determinar con precisión la orientación de todos los elementos 
cristalográficos de las primeras fases que cristalizan lo que puede ser interpretado fácilmente en 
términos de orientaciones preferentes de forma de dichas fases minerales. 
A continuación se muestran los resultados de un estudio de detalle de las OCPs de todas las 
fases minerales principales correspondientes a diferentes muestras del Complejo Ígneo de Santa Olalla. 
El objetivo principal del estudio es desentrañar los procesos que dan lugar a la generación de las 
fábricas magmáticas y cómo éstas evolucionan durante la cristalización. Con este objeto se 
determinaron las OCPs de cada fase mineral que se formaron durante la secuencia de cristalización: 
desde las primeras fases en formarse con OCPs intensas, hasta las últimas orientadas aleatoriamente, 
mostrando texturas poiquilíticas.  
Para la realización de este estudio se tomaron muestras tanto del dominio estructural subvertical, 
como del dominio estructural subhorizontal con objeto de determinar las posibles diferencias en la 
génesis de las fábricas magmáticas de uno y otro dominio. De este modo se someterán a un análisis 
detallado las hipótesis esbozadas en el estudio de la estructura global del complejo (Romeo et al., 
2006b). Por un lado se ha propuesto que las fábricas ígneas concéntricas dominantes en la mitad SO del 
complejo (dominio subhorizontal) se formaron mediante el flujo del magma durante el emplazamiento. 
Por otro lado, para el origen de las foliaciones magmáticas del dominio subvertical se ha postulado que 
fueron generadas mediante esfuerzos tectónicos externos, los cuales dieron lugar a una deformación de 
cizalla simple sinestral en la mitad NE del complejo. Los resultados obtenidos serán discutidos tanto 
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desde un punto de vista general, por las implicaciones que presentan en la génesis y evolución de las 
fábricas magmáticas dado que es el primer estudio que emplea EBSD en la determinación de éstas 
fábricas, y también desde un punto de vista local y regional aplicado al caso concreto del Complejo 
Ígneo de Santa Olalla, donde los datos serán situados dentro del contexto geodinámico de la tectónica 
sinestral transpresiva varisca establecida por el estudio geocronológico del complejo (Romeo et al., 
2006a). 
6.2. METODOLOGÍA: DIFRACCIÓN DE ELECTRONES RETRO-DISPERSADOS  
La técnica del EBSD (Electron Back-Scatter Diffraction) ha sido empleada en el presente 
estudio para la determinación de las orientaciones cristalográficas preferentes de la plagioclasa, la 







Figura 6.1.  Configuración del EBSD, donde está representada la difracción del haz de electrones al incidir sobre un grano 
de cuarzo de una muestra dispuesta con una inclinación de 70º y la consiguiente génesis del patrón de electrones retrodispersados 
(EBSP). Cada plano cristalográfico genera dos conos de electrones difractados que definen una banda de Kikuchi cuya bisectriz 
corresponde a la orientación de dicho plano cristalográfico. 
El EBSD es un instrumento que funciona acoplado a un microscopio electrónico de barrido. El 
fundamento de la técnica consiste en hacer incidir el haz de electrones de alta energía del microscopio 
electrónico de barrido sobre la muestra, que está inclinada 70º respecto a la perpendicular del haz de 
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electrones. Los electrones, al incidir en la muestra inclinada, interaccionan con la estructura cristalina 
sufriendo difracciones según diferentes planos cristalográficos (Fig.6.1.). Tras la interacción con la 
muestra se genera un cono de electrones retrodispersados que es recogido con un detector. El detector es 
la cámara EBSD acoplada al microscopio electrónico; se trata de una pantalla de fósforo donde queda 
registrada la imagen que forman los electrones retrodispersados. 
El haz de electrones puede producir distintos tipos de interacciones al incidir sobre la muestra. 
La interacción más sencilla consiste en una dispersión elástica, en la cual los electrones pierden sólo una 
pequeña cantidad de energía. Sin embargo, también pueden sufrir dispersiones  no elásticas en las que 
pueden perder cantidades importantes de energía. La dispersión elástica produce variaciones en las 
trayectorias de los electrones incidentes de 0º a 180º, de forma que los electrones que pasen más cerca 
del núcleo tendrán un ángulo de dispersión mayor. El diámetro del haz de electrones que emite un 
microscopio electrónico de barrido (≈1nm) es mayor que el espaciado atómico (≈ 0.1 - 0.3 nm) por lo 
que la interacción del haz de electrones con la muestra producirá una población de electrones 
retrodispersados con todas las trayectorias posibles. Considerando la difracción en dos dimensiones sólo 
existen cuatro trayectorias posibles que cumplen la ley de Braga para la difracción de cada plano 
cristalino. En tres dimensiones cada plano cristalino genera dos conos de electrones difractados que 
cumplen la ley de Braga. Aunque todos los planos cristalinos generan dos conos de electrones 
difractados, la intensidad de éstos depende de los átomos que intervienen en la difracción, por lo que 
algunos planos de la red cristalina dan lugar a difracciones de alta densidad mientras que otros dan lugar 
a difracciones débiles. El conjunto de bandas de electrones difractados (conocidas como bandas de 
Kikuchi) con distintas intensidades configuran la imagen que es recogida por la cámara de EBSD. La 








Figura 6.2.  Patrón de electrones retrodispersados (EBSP). La imagen de la derecha ha sido obtenida con la 
cámara de fósforo y corresponde a un EBSP natural. Tras la catalogación del patrón observado se han identificado las 
distintas familias de planos cristalográficos que generan bandas de Kikuchi las cuales están representadas con 
diferentes colores en la imagen de la izquierda. 
 
124
6. Microtectónica de las rocas ígneas 
 
Esta imagen se conoce como el patrón de electrones retrodispersados (EBSP: Electron Back-
Scatter Pattern) y está caracterizada por la presencia de diferentes bandas de Kikuchi, cuya disposición 
y anchuras están condicionadas por la fase mineral que se analiza y por la orientación de su red 
cristalina (Prior et al., 1999).  
Una vez obtenido el patrón de electrones retrodispersados (EBSP, se muestra un ejemplo en la 
Fig.6.2.), la imagen se registra en un ordenador. A continuación se procede de forma informatizada a la 
identificación de las bandas de Kikuchi. Una vez identificadas las bandas principales (normalmente con 
5 o 6 es suficiente) se procede a la catalogación (indexing) del EBSP mediante la comparación con un 
catálogo de patrones posibles. Para facilitar este proceso se restringe previamente en el programa las 
fases minerales que podemos encontrar en la muestra. El programa debe conocer previamente para cada 
fase mineral seleccionada los parámetros de la celda unidad, la simetría del cristal y una base de datos 
de los reflectores cristalográficos que presenta el mineral que darán lugar a bandas en el EBSP. Una vez 
catalogado el dato de orientación cristalográfica se guardan los siguientes datos: la fase mineral de que 
se trata, los tres ángulos Euler (ϕ1, φ, ϕ2) que definen la orientación de la red cristalina respecto del 
sistema de referencia estructural de la muestra (X,Y,Z) y un parámetro denominado MAD que es una 
medida indicativa de la adecuación de la solución encontrada respecto al patrón de electrones 
retrodispersados observado. Antes de comenzar la toma de medidas se establece un valor máximo 
admisible del parámetro MAD a partir del cual la solución es rechazada por considerarse que presenta 
una alta probabilidad de ser errónea. 
Lo que da realmente una ventaja enorme al EBSD, frente a las técnicas clásicas de toma de datos 
de orientación cristalográfica que utilizan la platina universal, es la enorme rapidez de la técnica, dado 
que todo el proceso descrito hasta ahora se realiza de forma totalmente automática en tan solo una 
fracción de segundo. A continuación se mueve levemente el haz de electrones a un punto adyacente 
(normalmente entre 3 a 10 micras dependiendo del tamaño de grano de la muestra) y se repite el proceso 
de medida. 
Una vez obtenido un número representativo de datos de una  muestra, el programa permite el 
análisis de los mismos de múltiples formas. Se pueden realizar diagramas de proyección estereográfica 
donde se representan las orientaciones cristalinas de los minerales respecto del patrón de referencia 
estructural de la muestra. Estos diagramas se pueden realizar para cualquier elemento cristalográfico de 
la red cristalina que se requiera. También se pueden realizar diagramas de polos inversos en donde el 
sistema de referencia es la red cristalina y sobre ella se representa la orientación de un eje estructural 
que se elija. También se pueden realizar mapas de la muestra donde las orientaciones cristalográficas se 
representan mediante distintos colores. El programa también permite realizar una comparación entre las 
orientaciones cristalográficas medidas en puntos adyacentes, cuantificando el ángulo que forman las 
redes cristalinas de cada par de medidas contiguas. De este modo se pueden reconstruir bordes de grano 
y de subgrano y realizar los mapas resultantes, determinando previamente a partir de qué ángulo entre 
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las redes cristalinas contiguas se considera que se ha atravesado un borde de subgrano o un borde de 
grano. Este análisis de los bordes de grano resulta muy útil dado que permite la separación del total de 
los datos en distintas familias clasificadas por el tamaño de grano. De dichas familias de granos se 
puede obtener a continuación proyecciones estereográficas separadas según el tipo de grano. 
 
 
Figura 6.3.. Microscopio electrónico de 
barrido Phillips XL30CP con un detector EBSD 
HKL perteneciente a la School of Geosciences de 
la Universidad de Edimburgo donde se realizaron 
las medidas de orientaciones cristalográficas que 
se presentan en la tesis. 
 
Las medidas con EBSD se realizaron en la School of Geosciences de la Universidad de 
Edimburgo. El microscopio electrónico de barrido utilizado es un modelo Phillips XL30CP que tiene 
incorporada una cámara EBSD con pantalla de fósforo de la compañía HKL (Fig.6.3.). Los datos de 
orientación cristalográfica han sido tratados con el software HKL Channel 5. 
6.3. RESULTADOS DE PETROFÁBRICA DE LAS ROCAS ÍGNEAS 
Como principal facies del Complejo Ígneo de Santa Olalla fueron recogidas cuatro muestras de 
las tonalitas y cuarzodioritas del stock de Santa Olalla, en las que fueron medidas las OCPs de cada uno 
de los minerales principales. De las muestras analizadas mediante EBSD, dos pertenecían a el dominio 
de las foliaciones subverticales (SO215 y SO226) y dos al dominio de las foliaciones subhorizontales 
(SO222 y SO224), cuyas localizaciones se muestran en la Fig.6.4. Las fases minerales principales 
(labradorita, biotita, hornblenda y cuarzo) fueron analizadas en cada muestra.  
En la toma de datos se han tenido en cuenta las siguientes consideraciones: 
1) Aunque el EBSD permite realizar mapas de orientaciones cristalográficas de forma 
automática, tomando medidas en una malla de paso regular previamente establecida, esta opción fue 
rechazada por dos motivos principales. Por un lado, el elevado número  de minerales (4 fases) a 
reconocer automáticamente reducía de forma drástica la precisión y calidad de los datos. Mientras que, 
por otro lado, el tamaño de grano grueso de las muestras obligaba a realizar mapas de orientaciones en 
superficies muy grandes de la lámina para tener un número de granos de la muestra lo suficientemente 
representativo como para obtener la información de la textura de la roca, lo que complicaba la 
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configuración de una toma de medidas automática, que está restringida a superficies pequeñas. Por estas 
dificultades de índole técnica se decidió realizar una toma de datos manual que mejoró 
considerablemente la calidad de los datos. La toma de medidas manual permite analizar de forma 
individual cada medida comprobando que el reconocimiento de la fase mineral era correcto así como el 
indexado de las bandas de Kikuchi según los patrones de difracción de electrones retrodispersados 
(EBSP: Electron Back-Scattering Pattern). De este modo se llevó a cabo un mapa de orientaciones de 
los granos de toda la lámina, tomando al menos un dato de cada grano mineral;  en el caso de los más 
grandes fue tomado más de uno con objeto de detectar posibles rotaciones de la red cristalina; este 
procedimiento proporcionó datos de gran calidad que fueron representados en proyecciones 








Figura 6.4.  Localización de las muestras en las que se realizó el estudio de petrofábrica, en el mapa estructural del 
Complejo Ígneo de Santa Olalla. En las muestras pertenecientes al dominio estructural subvertical se ha indicado el sentido 
de movimiento que proporciona la imbricación de las plagioclasas mediante flechas azules. En las muestras del dominio 
estructural subhorizontal se muestran mediante flechas azules las direcciones de flujo del magma obtenidas gracias a la 
imbricación de las plagioclasas y las biotitas. 
2) El estudio de la microfábrica aconseja cortar las muestras perpendicularmente a la foliación y 
paralelamente a la lineación. Todas las muestras fueron cortadas perpendicularmente a la foliación, pero 
como no resulta evidente una lineación a mesoescala (de hecho, a posteriori, se ha evidenciado 
inexistente en casi todos los casos), se ha optado por el siguiente criterio: las muestras con foliaciones 
verticales fueron cortadas con planos horizontales, mientras que las muestras del dominio subhorizontal 
fueron cortadas con planos verticales cuyas direcciones están indicadas en la Fig.6.8..  
El sistema de coordenadas empleado es el usual en estudios de petrofábrica, el eje Z es 
perpendicular a la foliación macroscópica y  se sitúa en una dirección N-S en los diagramas, el eje X se 
sitúa según una orientación E-O en los diagramas, y dado que no se observa una lineación 
macroscópica, este eje corresponde con la intersección de la foliación y el plano de corte de la muestra 
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(indicado anteriormente). El eje Y se sitúa perpendicularmente a la hoja y es el polo del plano de corte 
de la lámina. 
6.3.1 Microestructuras 
Las láminas delgadas que fueron analizadas con EBSD aparecen escaneadas en toda su 
superficie con luz transmitida en la Fig.6.5. Si bien a escala de afloramiento la foliación magmática 
resulta evidente, dado el grano grueso de la roca, en lámina delgada esta foliación se aprecia con más 
dificultad. Resulta más clara en la muestras del dominio subhorizontal (SO222 y SO224) donde las 
biotitas están mejor orientadas. Las plagioclasas están fuertemente orientadas en todas las muestras 






Figura 6.5.  Microestructura de las láminas completas que fueron analizadas con EBSD. Las imágenes están tomadas
con luz transmitida. En la figura todas están dispuestas con la foliación y lineación paralelas a la horizontal.  
La orientación de los minerales en estado magmático tiene siempre una dispersión mucho mayor 
de las orientaciones de los cristales, tanto de forma como cristalográficas, que en el caso de la 
deformación subsolidus. Las muestras tienen todas una composición tonalítica excepto SO226 que es 
una cuarzodiorita que presenta mucha más hornblenda y además un grado de alteración significativo.  
En la muestra SO224 se aprecian bien las morfologías euhedrales de las plagioclasas y las 
biotitas mientras que la hornblenda y el cuarzo aparece de forma intersticial con texturas poiquilíticas. 
La secuencia de cristalización que se puede deducir de las texturas ígneas que se aprecian en lámina 
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delgada es: primero cristaliza la plagioclasa dando lugar a las morfologías más euhedrales, en ocasiones 
con texturas de fase cúmulus, a continuación la biotita también con formas euhedrales, en tercer lugar la 
hornblenda que presenta normalmente formas anhedrales, que en ocasiones tienen carácter poiquilítico y 
finalmente el cuarzo que aparece rellenando los últimos huecos siempre con formas anhedrales y 
texturas poiquilíticas. Más adelante se confirma esta secuencia con las OCPs, dado que conforme 
avanza la secuencia de cristalización los minerales tienen una menor contribución a la fábrica ígnea. 
6.3.2. Petrofábrica del dominio de foliaciones subverticales 
Las muestras donde se ha llevado a cabo el estudio de orientaciones cristalográficas 
pertenecientes al dominio estructural subvertical son SO226 y SO215; y las OCP de estas muestras para 





Figura 6.6. Morfologías típicas de los minerales que han sido analizados mediante EBSD. Las orientaciones 
cristalográficas más importantes están indicadas. En azul oscuro aparecen las caras con mayor crecimiento de la 
plagioclasa y la biotita que definen la foliación magmática, que son respectivamente la 010 y la 001. 
6.3.2.1. La plagioclasa 
Las fábricas definidas por la orientación preferente de las plagioclasas pertenecientes al dominio 
estructural subvertical están caracterizadas por foliaciones magmáticas definidas por las caras 010, lo 
que corrobora las observaciones de campo realizadas (ver capítulo 4). El hábito de la plagioclasa cuando 
crece libremente en un líquido desarrolla morfologías tabulares, donde la cara que presenta un mayor 
crecimiento es la 010 (Fig.6.6.). De este modo, cuando las plagioclasas están orientadas definiendo el 
plano de foliación en la roca presentan un paralelismo en las orientaciones de las caras 010 contenidas 
dentro del plano de foliación, que se traduce en un máximo de 010 en la OCP situado en el polo de la 
foliación magmática de la roca. Sin embargo, si observamos en detalle la distribución de los polos 010 
observamos que son ligeramente asimétricos al plano de foliación macroscópico (están un poco 
desplazados respecto a la dirección Z) (Fig.6.8. y 6.9.) lo que implica un cierto grado de imbricación de 
los cristales de plagioclasa (Blumenfeld, 1983; Blumenfeld y Bouchez, 1988; Ildefonse et al., 1992; 
Arbaret et al., 1996). Esta disposición imbricada de los cristales de plagioclasa, que son los más 
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abundantes en ambas muestras y generan la fábrica planar principal de la roca, puede ser interpretada 
como originada por un régimen de deformación por cizalla simple sinestral con una dirección de 












Figura 6.7. Representaciones esquemáticas de minerales rotando dentro de un magma sometido a un flujo de cizalla 
simple. a) Rotación de una partícula en un flujo de cizalla simple; la velocidad de rotación es mayor cuando el mineral está orientado 
perpendicularmente a la dirección de flujo y se reduce cuando se dispone paralelamente al flujo. b) Imbricación de cristales con 
geometría tabular sometidos a un flujo de cizalla simple; se puede apreciar como la orientación cristalográfica preferente de los polos 
de la cara más desarrollada de los cristales forma un ángulo con respecto al polo del plano de flujo; la orientación de dicho ángulo es 
un indicador cinemático del sentido de movimiento de la cizalla. c) Diferencias en la rotación de minerales con distintas geometrías 
sometidos a cizalla con orientaciones iniciales equivalentes. Los minerales de I y II son más alargados por lo que interaccionan 
generando una imbricación indicativa del sentido de movimiento, mientras que minerales menos alargados de III y IV tienen libertad 
para continuar rotando, por lo que no son buenos indicadores cinemáticos. Modificada de Benn y Allard (1989). 
Los polos de los planos 001 y 100 se disponen perpendicularmente al máximo de 010, formando 
una guirnalda que está incluida en el plano de foliación (XY). En el caso de que la roca presentara una 
fábrica planolinear con una foliación y una lineación, la distribución de los ejes 001 y 100 no sería una 
guirnalda sino que daría lugar a dos máximos perpendiculares indicando la presencia de una lineación 
mineral definida por la orientación de las plagioclasas. Como éste no es el caso, resulta evidente que se 
trata de muestras en las que la subfábrica de la plagioclasa (que es la principal fábrica de la roca) no 
presenta lineación y por la tanto describe fábricas exclusivamente planares. En el caso de la plagioclasa, 
dada la longitud similar de los ejes 001 y 100, la deformación necesaria para obtener una lineación debe 
ser muy intensa, condición que no se ha alcanzado en estas muestras. 
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Figura 6.8. OCPs de la muestra SO226 del dominio estructural subvertical para la plagioclasa, la 
biotita, la hornblenda y el cuarzo. El ángulo de imbricación de los cristales de plagioclasa, α, está indicado. N 
indica el número de medidas de orientación cristalográfica realizadas mediante EBSD. Proyección equiareal en 
el hemisferio inferior. 
 
131
Ignacio Romeo Briones 
 
6.3.2.2. La biotita 
La primera característica que salta a la vista al comparar las OCPs de la biotita y la plagioclasa 
es que la subfábrica de la biotita tiene una mayor dispersión que la de la plagioclasa, si bien no es 
completamente aleatoria. Mientras que la plagioclasa consta de granos gruesos, la biotita tiene un menor 
tamaño de grano localizado intersticialmente entre los granos de plagioclasa, lo que indica que, durante 
la formación de la fábrica, las biotitas han interaccionado necesariamente con los cristales de 
plagioclasa. Esta diferencia en el tamaño de grano es un motivo fundamental por el cual las biotitas no 
presentan la misma OCP que las plagioclasas.  
Los cristales de biotita presentan también un hábito planar que se produce al crecer 
significativamente más rápido la cara 001 (Fig.6.6.) durante la cristalización libre en un fundido. Con 
respecto a los ejes 100 y 010 presentan desarrollos parecidos, lo que le confiere a la biotita una 
morfología básicamente planar.  
La OCP de la biotita es compleja. Los polos 001 (Fig.6.8. y 6.9.), que definen su hábito planar 
están distribuidos en una guirnalda según el plano XZ (esta distribución es especialmente clara en la 
muestra SO226, Fig.6.8.). Completa el patrón de los polos 001 de la biotita un máximo disperso en 
torno al eje Y. Estas concentraciones de polos 001 en torno al eje Y parecen describir una guirnalda 
menor entorno a dicho eje, que es especialmente clara en la muestra SO226 (Fig.6.8.). 
Si consideramos que prácticamente el desarrollo cristalográfico de los ejes 100 y 010 es 
equivalente (Fig.6.6.), no es esperable una orientación preferente debida a esfuerzos durante la 
cristalización entre estos dos ejes que, en consecuencia, pueden estar localizados aleatoriamente en una 
guirnalda perpendicular a cada máximo menor de los polos 001. Considerando la compleja distribución 
espacial de los ejes 001 de la biotita en las rocas, y las observaciones previas, no resulta sorprendente 
encontrar distribuciones completamente aleatorias para los ejes perpendiculares 100 y 010 (Fig.6.8. y 
6.9.). 
6.3.2.3. La hornblenda y el cuarzo  
Las OCPs de la hornblenda difieren en las dos muestras del dominio estructural subvertical, 
SO226 (Fig.6.8.) y SO215 (Fig.6.9.). La muestra SO215 es una tonalita con una pequeña proporción de 
hornblenda, que parece haber cristalizado tardíamente. Por este motivo  presenta una OCP aleatoria 
(Fig.6.9.) de este mineral.  Además, muestra texturas poiquilíticas que son apreciables en lámina 
delgada y que son aún más evidentes cuando se realiza la toma de los datos de orientación 
cristalográfica mediante EBSD, donde de observa que, atravesando diferentes fases minerales las 















Figura 6.9. OCPs de la muestra SO215 del dominio estructural subvertical para la plagioclasa, la biotita, 
la hornblenda y el cuarzo. El ángulo de imbricación de los cristales (α) de la plagioclasa  y la biotita (el primero 
positivo y el segundo negativo) están indicados. N indica el número de medidas de orientación cristalográfica 
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Todo esto indica que la hornblenda en la muestra SO215 se formó tardíamente rellenando 
huecos, cuando los minerales principales es decir la plagioclasa y la biotita ya habían cristalizado y 
habían podido orientarse frente a la acción de los esfuerzos, al crecer libremente inmersos en un 
fundido. En cambio la muestra SO226 tiene una composición más primitiva, se trata de una 
cuarzodiorita rica en hornblenda. En esta muestra la OCP de la hornblenda no es completamente 
aleatoria sino que ha sido suavemente orientada en estado magmático. Se puede apreciar cómo los ejes 
001 de la hornblenda (Fig.6.6.), que corresponden al eje largo que define su hábito elongado, están 
distribuidos según una guirnalda (con un grado de dispersión considerable) contenida en el plano de 
foliación XY (Fig.6.8.). Esta muestra (SO226), a diferencia de la muestra SO215, presenta una suave 
orientación de las hornblendas lo que parece estar controlado por la composición más primitiva de 
SO226 frente a SO215. Esto es fácilmente explicable si consideramos que en la muestra más primitiva 
(SO226, cuarzodiorita) comenzó a cristalizar una importante cantidad de hornblenda en etapas 
intermedias de  la secuencia de cristalización, cuando quedaba todavía una cantidad importante de 
fundido, lo que permitió que se orientara parcialmente; mientras que la escasa hornblenda de la muestra 
SO215 más diferenciada (tonalita) cristalizó en una posición muy tardía de la secuencia lo que impidió 
su orientación en estado magmático.  
El cuarzo es el último mineral en cristalizar, por lo que se encuentra en ambas muestras  (SO226 
y SO215) rellenando los huecos con morfologías anhedrales y texturas poiquilíticas. En consecuencia 
sus OCPs son completamente aleatorias (Fig.6.8. y 6.9.). 
 
6.3.3. Petrofábrica del dominio de foliaciones subhorizontales 
Las muestras en donde se ha llevado a cabo el estudio de orientaciones cristalográficas 
pertenecientes al dominio estructural subvertical son SO222 y SO224 y las OCP de estas muestras para 
la plagioclasa, la biotita, la hornblenda y el cuarzo se muestran en la Fig.6.10. y 6.11., respectivamente. 
6.3.3.1. La plagioclasa 
Las plagioclasas de las muestras del dominio estructural subhorizontal presentan OCPs similares 
a las anteriormente descritas en las muestras del dominio estructural subvertical. Los polos 010 
(correspondientes a los planos con mayor desarrollo en las plagioclasas, Fig.6.6.) definen con claridad la 
foliación macroscópica que se ha observado en el campo, con la que se realizó el análisis estructural de 














Figura 6.10. OCPs de la muestra SO222 del dominio estructural subhorizontal para la plagioclasa, la 
biotita, la hornblenda y el cuarzo. Los ángulos de imbricación de los cristales (α) de la plagioclasa  y la biotita 
están indicados. N indica el número de medidas de orientación cristalográfica realizadas mediante EBSD. 
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Los polos 010 de la plagioclasa están localizados en la dirección Z (perpendiculares al plano de 
foliación XY) en ambas muestras (Fig.6.10. y 6.11.). Sin embargo observando con detalle la 
distribución de los polos 010, se puede apreciar que la OCP es también en este caso levemente 
asimétrica con respecto al plano de foliación observado macroscópicamente. Esta distribución 
asimétrica indica un grado de imbricación de las plagioclasas durante la formación de la fábrica. Al 
igual que en el caso del dominio subvertical, en el dominio subhorizontal esta imbricación puede ser 
interpretada como originada por una deformación en régimen de cizalla simple que indicaría los 
siguientes sentidos de movimiento: en la muestra SO222 el techo se desplazaría hacia el SE (Fig.6.10.) 
y en la muestra SO224 hacia el NE (Fig.6.11.). 
Las OCPs de los ejes 001 y 100 de la plagioclasa en el dominio estructural subhorizontal 
presentan distribuciones un poco más aleatorias que las de las muestras del dominio estructural 
subvertical, especialmente los ejes 001 de la muestra SO222 (Fig.6.10.). Aunque son más difusas las 
OCPs de los ejes 001 y 100, se pueden apreciar guirnaldas perpendiculares al máximo de 010. Esto 
indica que tampoco en estas muestras la subfábrica de la plagioclasa (que define la principal fábrica de 
la roca a escala macro y microscópica) tiene un carácter planolinear al carecer de lineación mineral; la 
fábrica está por lo tanto definida por elipsoides oblatos.   
6.3.3.2. La biotita 
Si bien las texturas (OCPs) de la plagioclasa son similares en los dominios estructurales 
subvertical y subhorizontal, definiendo una fábrica planar caracterizada por una foliación magmática 
que presenta una cierta imbricación de los cristales, en cambio las texturas de la biotita difieren 
sustancialmente entre ambos dominios, indicando que la génesis de la fábrica ha sido significativamente 
distinta en un dominio estructural respecto al otro. 
Los polos de los planos 001 (que son los que presentan mayor desarrollo en el crecimiento de los 
cristales de biotita, Fig.6.6.) están distribuidos de forma similar a los polos de los planos 010 de la 
plagioclasa en ambas muestras (Fig.6.10. y 6.11.) es decir según la dirección Z. De modo que se puede 
decir que en este caso la biotita tiene una fábrica coherente con la de la plagioclasa, y que la orientación 
de ambos minerales define claramente la foliación macroscópica que se observa en el dominio 
subhorizontal. Observando en detalle las OCPs de los polos 001 también se observa un cierto grado de 
imbricación de los cristales de biotita en la misma dirección en que se apreciaba para los polos 010 de la 
plagioclasa, por lo que proporcionan los mismos sentidos de movimiento indicados en el apartado 
anterior. La imbricación de las placas de biotita es especialmente evidente en la muestra SO222 (OCP 














Figura 6.11. OCPs de la muestra SO224 del dominio estructural subhorizontal para la plagioclasa, la 
biotita, la hornblenda y el cuarzo. Los ángulos de imbricación de los cristales (α) de la plagioclasa  y la biotita 
están indicados. N indica el número de medidas de orientación cristalográfica realizadas mediante EBSD. 
Proyección equiareal en el hemisferio inferior. 
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Las OCPs de los polos 100 y 010 de la biotita definen guirnaldas en las posiciones 
perpendiculares al máximo definido por los polos 001 (Fig.6.10. y 6.11.). Esto vuelve a ser indicativo de 
la ausencia de una lineación mineral definida por la orientación de las biotitas, que por otro lado es un 
mineral que dadas sus características morfológicas (desarrollo similar de los ejes 100 y 010, ver la 
Fig.6.6.) una vez orientado planarmente según una foliación (perpendicular a 001) es difícil que además 
se oriente definiendo una lineación, dado que se necesitarían deformaciones muy intensas. 
6.3.3.3. La hornblenda y el cuarzo 
La dimensión más larga de los prismas de hornblenda corresponde a los ejes 001 de dicho 
mineral, mientras que los ejes 010 y 100 tienen un crecimiento mucho más limitado (Fig.6.6.). En las 
muestras del dominio estructural subhorizontal se aprecia que los ejes largos de los prismas de 
hornblenda (001) están contenidos dentro del plano de foliación dando lugar a una guirnalda ancha 
(Fig.6.10. y 6.11.) que es perpendicular a los máximos definidos por los polos 010 de la plagioclasa y 
los polos 001 de la biotita.  
Aunque las distribuciones son bastante difusas, lo que indica una posición tardía de la 
hornblenda dentro de la secuencia de cristalización, la realidad es que cuando comenzó a cristalizar la 
hornblenda en estas muestras, existía todavía una proporción suficiente de fundido que permitió una 
cierta orientación de este mineral en estado magmático. Analizadas en detalle las OCPs de la hornblenda 
de las muestras SO222 y SO224 no son completamente equivalentes. Mientras SO222 presenta 
simplemente la guirnalda contenida en el plano de foliación que se ha indicado previamente (Fig.6.10.), 
la muestra SO224 tiene dentro de dicha guirnalda un máximo difuso en la dirección Y (Fig.6.11.). 
Los ejes 010 y 100 con longitudes cortas perpendiculares al eje del prisma (001) en la 
morfología de la hornblenda muestran distribuciones perpendiculares a los máximos de 001. De este 
modo SO222 presenta distribuciones para 010 y 100 aleatorias obtenidas de las infinitas posiciones 
perpendiculares a la guirnalda de 001 contenida en el plano de foliación (Fig.6.10.). Mientras que la 
muestra SO224 muestra una guirnalda en el plano XZ para los ejes 010 y 100 consecuencia de las 
posiciones perpendiculares al máximo de 001 según Y. 
Las distribuciones cristalográficas aleatorias de los ejes c del cuarzo (<0001>) muestran que es 
el último mineral en cristalizar rellenando los huecos con texturas poiquilíticas, al igual que los 
resultados obtenidos para el dominio estructural subvertical. 
6.4. DISCUSIÓN 
El significado estructural de ambos dominios, el subvertical y el subhorizontal, ha sido 
ampliamente discutido en el capítulo sobre la estructura general del Complejo Ígneo de santa Olalla y 
por Romeo et al. (2006b). La modelización gravimétrica ha servido para investigar la geometría en 
profundidad del complejo, habiéndose obtenido una morfología tabular subhorizontal que se enraiza 
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hacia el margen NE en contacto con la falla de Cherneca, que ha sido interpretada como el conducto por 
el cual han ascendido los magmas. 
Los mecanismos propuestos tras el análisis estructural del complejo para la generación de los 
dos dominios estructurales son: 
-1) El dominio estructural subhorizontal, que muestra foliaciones paralelas a los 
contactos superior e inferior de la intrusión, se pudo generar a causa del flujo magmático durante 
el emplazamiento produciéndose un arrastre contra las paredes del encajante, lo que daría lugar 
a un régimen de deformación por cizalla simple con sentidos de movimiento contrarios en el 
contacto superior e inferior de la lámina. 
-2) Otra posibilidad, que no está completamente descartada, es que el dominio 
subhorizontal se pudo generar a causa de un proceso de filtrado por presión durante la migración 
hacia el interior de un frente concéntrico de cristalización (Paterson et al. 1998); si bien, como 
ya ha sido indicado en el capítulo 4, esta hipótesis parece estar en contradicción con el hecho de 
que el dominio subhorizontal aparece cortado por corredores con foliaciones subverticales cuyas 
fábricas también se han formado en un estado magmático, lo que indica que el dominio 
subhorizontal no se habría orientado durante un proceso de cristalización. 
3) El dominio estructural subvertical, desarrollado paralelamente a la falla de Cherneca, 
que aparece cortando al dominio subhorizontal y que además presenta estructuras tipo S-C 
sinestrales a escala kilométrica se considera que ha podido ser originado por esfuerzos 
tectónicos externos durante el emplazamiento varisco del complejo, consistente en una tectónica 
transpresiva sinestral.  
 
Considerando las hipótesis arriba mencionadas se procederá a discutir los resultados de 
petrofábrica de ambos dominios obtenidos mediante EBSD. 
La relación entre las subfábricas de cada fase mineral que ha podido ser desentrañada gracias al 
uso del EBSD dentro de una misma muestra es compleja. La plagioclasa y la biotita son las dos fases 
minerales que juegan un papel fundamental durante la generación de la fábrica ígnea. La hornblenda 
tiene un papel secundario, que puede ser más importante en las muestras más máficas (cuarzodioritas) 
donde su cristalización comienza antes y es más abundante. Por último el cuarzo es la fase mineral que 
cristaliza siempre al final y que, por lo tanto, sólo rellena huecos, sin tener posibilidades de orientarse en 
estado magmático debido a la casi ausencia total de fundido cuando se forma. Esta relación de 
importancia decreciente de las distintas fases minerales en la formación de la fábrica conforme progresa 
la secuencia de cristalización, es lógica si tenemos en cuenta la proporción decreciente de fundido y el 
aumento paulatino de las interacciones entre los cristales, procesos ambos intrínsecos a la cristalización, 
que impiden la orientación preferente de las ultimas fases que se generan.  
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Pero las relaciones encontradas entre las subfábricas de la plagioclasa y la biotita que son muy 
distintas entre el dominio subvertical y el dominio subhorizontal no pueden explicarse simplemente con 
la secuencia de cristalización. El dominio estructural subhorizontal presenta un paralelismo muy 
significativo en las fábricas de ambos minerales, mientras que en el dominio estructural subvertical 
tienen subfábricas muy diferentes. 
6.4.1. Origen de las fábricas del dominio subvertical 
El dominio estructural subvertical muestra una foliación macroscópica definida por los polos 
010 de la plagioclasa, que presentan además un cierto grado de imbricación indicativa de una 
deformación por cizalla simple sinestral que es coherente con la hipótesis esbozada en el capítulo 4 para 
la generación de este dominio. Los núcleos de los cristales planares de plagioclasa sometidos a una 
deformación de cizalla simple sinestral rotan en un sentido antihorario, hasta que las interacciones entre 
los distintos cristales de plagioclasa en crecimiento permiten estabilizar una fábrica imbricada como la 
que se observa (Fig.6.8. y 6.9.).  
Sin embargo la biotita, caracterizada por un tamaño de grano menor, muestra una OCP mucho 
más compleja. La guirnalda que describen los polos 001 en el plano XZ, puede ser explicada por la 
rotación de los pequeños cristales de biotita en un régimen de cizalla simple con un plano de cizalla 
próximo al de la foliación que definen las plagioclasas. Mediante simulaciones analógicas 2D de cizalla 
simple en magmas, empleando dos fases con tamaño de grano diferente, se observa que mientras la fase 
de mayor tamaño se orienta con una fábrica planar imbricada según el sentido de movimiento, la fase de 
pequeño tamaño tiene una distribución prácticamente aleatoria dentro del plano XZ (Ildefonse et al., 
1992), lo que es equivalente a las observaciones realizadas en las muestras del dominio subvertical 
(Fig.6.8. y 6.9.) donde la fase de tamaño grande sería la plagioclasa y la de tamaño fino la biotita. En 
muestras naturales se ha demostrado que el tamaño de las distintas fases minerales influye en la 
intensidad de la subfábrica magmática que generan. Arbaret et al. (2000) han puesto de manifiesto que 
el granito de Confurco en España muestra sistemáticamente una anisotropía debida a una orientación 
preferente de forma más intensa para los fenocristales de feldespato potásico que para los cristales de 
biotita de mucho menor tamaño. Esto tiene fácil explicación si consideramos que los cristales de tamaño 
grande pueden orientarse sin problemas frente a los esfuerzos diferenciales, mientras las fases más 
pequeñas permanecen intersticialmente entre los cristales de la fase de gran tamaño y su fábrica se ve 
perturbada por las interacciones con estos cristales, lo que dificulta la generación de una fábrica tan 
intensa. 
Aunque la guirnalda de polos 001 incluida en el plano XZ pueda ser explicada por la rotación de 
las placas de biotita bajo un régimen de cizalla simple sinestral, las concentraciones de polos 001 en 
torno a la dirección Y no concuerdan con el modelo de deformación propuesto. Por este motivo se han 
buscado hipótesis alternativas para este máximo. Una posibilidad interesante es que se puede tratar de 
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un máximo debido a una fábrica relicta. Bajo está hipótesis algunas biotitas del dominio subvertical (las 
que se aprecian en torno al eje Y en las Fig.6.8. y 6.9.) tendrían una orientación subhorizontal (es decir, 
los polos 001 están dispuestos verticalmente en torno al eje Y). Estas biotitas subhorizontales del 
dominio subvertical son paralelas a las fábricas que describen las biotitas en el dominio subhorizontal 
(Fig.6.10. y 6.11.). Este paralelismo unido al hecho de que en el mapa estructural se observa cómo el 
dominio subvertical aparece cortando al dominio subhorizontal, permite interpretar que las biotitas en 
torno al eje Y del dominio subvertical son una continuación de las foliaciones subhorizontales del otro 
dominio. Se trataría según esta hipótesis de una fábrica relicta que evidencia que el dominio subvertical 
presentaba previamente una estructuración horizontal que ha sido retrabajada por el régimen de cizalla 
sinestral sobreimpuesto a continuación. La presencia de corredores de foliaciones subverticales cortando 
la fábrica horizontal apoya la hipótesis de una fábrica relicta para los ejes 001 de biotita orientados en 
torno al eje Y. La reorientación parcial de una fábrica de biotitas subhorizontales bajo una cizalla simple 
sinestral (equivalente a la deducida en el estudio estructural previo, y por la fábrica de la plagioclasa) 
puede servir para explicar por completo las complejas OCPs encontradas en las biotitas del dominio 
estructural subvertical. Bajo este modelo,  el punto de partida sería una foliación subhorizontal de las 
biotitas definida por un máximo de los polos 001 según el eje Y. Durante la deformación por cizalla 
simple sinestral, las placas de biotita comienzan a rotar, de modo que los polos de 001 siguen un 
trayecto en espiral con una rotación antihoraria desde el máximo según el eje Y, hasta el plano XZ, 
donde dan lugar a la guirnalda coherente con la cizalla que ha sido discutida previamente, donde las 
biotitas continúan rotando.  La cristalización de la roca cuando no se había reorganizado por completo la 
fábrica de la biotita bajo el campo de deformación por cizalla ha permitido la preservación de algunas 
orientaciones subhorizontales relictas de una fábrica previa, así como algunas orientaciones que han 
quedado “congeladas” en el camino espiral que siguen los polos 001 al ser reorientados bajo cizalla 
simple. Caminos espirales similares han sido obtenidos por Arbaret et al. (2000) y Launeau (2004) 
mediante las modelizaciones numéricas en tres dimensiones de fábricas planares iniciales retrabajadas 
mediante regímenes de cizalla simple. 
Las biotitas al tener un tamaño menor son reorientadas con mayor dificultad y han podido 
preservar una fábrica relicta que en cambio las plagioclasas han perdido por completo, habiendo sido 
totalmente reorientadas por el régimen de cizalla simple sinestral. 
6.4.2. Origen de las fábricas del dominio subhorizontal 
Las foliaciones del dominio estructural subhorizontal están, al igual que las del dominio 
subvertical, definidas por los polos 010 de la plagioclasa, que en las dos muestras analizadas presentan 
un cierto grado de imbricación indicando una componente de cizalla simple en la génesis de la fábrica. 
El  carácter no coaxial de la deformación que dio lugar a las fábricas imbricadas que se observan en las 
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muestras analizadas favorece la hipótesis de que estas fábricas se generaron por flujo magmático, frente 






Figura 6.12. Intrusión tabular que genera deformaciones por cizalla simple, con sentidos contrarios en la base y el 
techo de la intrusión causadas por el arrastre del magma producido por el encajante. Las flechas del extremo de la intrusión 
son proporcionales a las distintas velocidades del flujo del magma que tiene un carácter laminar. 
 
La componente de cizalla simple de la deformación estaría causada por el arrastre que sufriría el 
magma contra las rocas de caja durante el emplazamiento según una intrusión tabular. Cuando el 
magma entra en una intrusión tabular, el techo y la base de la intrusión generan arrastres frente al 
desplazamiento del magma que tienen sentidos cinemáticos contrarios en la base y en el techo de la 
intrusión (Fig.6.12.). 
Dado que el Complejo Ígneo de Santa Olalla está sólo incipientemente erosionado, como parece 
indicar la abundancia de roof pendants, podemos considerar que las dos muestras analizadas del 
dominio subhorizontal (SO222 y SO224) están localizadas cerca del techo de la intrusión. Si 
consideramos válida la hipótesis de una génesis de la fábrica subhorizontal debida al flujo durante la 
entrada del magma, podemos deducir dos direcciones de flujo del magma proporcionadas por el sentido 
de la cizalla simple que ha sufrido cada muestra por arrastre del fundido contra la roca encajante del 
techo. Las direcciones de flujo del magma obtenidas para las muestras SO222 y SO224 se indican con 
flechas azules en el mapa de situación de muestras (Fig.6.4.). Se puede apreciar como las direcciones de 
flujo se extienden hacia el SO y hacia el NE indicando una expansión del magma desde las raíces (zonas 
de alimentación) obtenidas con la modelización gravimétrica. Este hecho es congruente con la 
interpretación de que las fábricas subhorizontales fueron producidas por flujo magmático durante el 
emplazamiento. 
Considerando las OCPs de los polos 001 de la biotita en el dominio estructural subhorizontal 
(Fig.6.10. y 6.11.), que son equivalentes a las OCPs de los polos 010 de la plagioclasa, se deduce que 
ambas fases minerales están dispuestas paralelamente definiendo la foliación, lo que contrasta con lo 
observado en el dominio subvertical donde también existe cizalla simple. El motivo por el cual las 
biotitas no se disponen en una guirnalda contenida en el plano XZ, como ocurre con las biotitas del 
dominio subvertical, es probablemente que en el dominio subhorizontal existe una componente de 
aplastamiento significativa que paraleliza las fábricas, tanto de los minerales de grano grueso 
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(plagioclasa) como los de grano fino (biotita). Por lo tanto, las biotitas no pueden rotar por completo 
definiendo dicha guirnalda porque, al tiempo que son deformadas por una componente de cizalla simple, 
también sufren cizalla pura, lo que implica un aplastamiento contra la roca de caja, que se observa en 
multitud de intrusiones de granitoides. El régimen de esfuerzos sufrido por la roca es mixto (flujo 
hiperbólico, Iezzi y Ventura, 2002), fruto de una combinación de cizalla simple provocada por el flujo 
del magma contra el borde de la intrusión, que produce una imbricación de los minerales, y cizalla pura 
debida al aplastamiento contra dicho borde, lo que provoca la paralelización de fases con distintos 
tamaños de grano. 
6.4.3. Modelización numérica 
Una modelización numérica 2D basada en la formulación de Jeffery (1922), que define la 
rotación de partículas elipsoidales inmersas en un líquido deformado bajo condiciones de cizalla simple, 
ha sido aplicada a cada una de las muestras analizadas con EBSD. La teoría iniciada por Jeffery (1922) 
fue generalizada por Willis (1977) considerando partículas con geometrías arbitrarias. La solución de las 
fórmulas para 2 dimensiones fue analizada por Fernandez et al. (1983) comparándola con resultados de 
modelos analógicos 2D. 
A partir de la formulación establecida por Jeffery (1922) obtenemos la velocidad de rotación de 















Donde ω es la velocidad angular, r´ la tasa de rotación del cuerpo rígido, n es la proporción entre 
los ejes de las partículas (longitud del eje largo considerando 1 la longitud del eje corto), y θ es el 
ángulo entre el eje largo de la partícula y el eje perpendicular al plano de cizalla. La expresión (n2 - 1/n2 
+ 1) es un parámetro de forma de la partícula (en este caso partículas elípticas). A partir de las fórmulas 
de Jeffery (1922), Willis (1970) establece la fórmula más general (2) que puede ser empleada para 




1 θχγθ += dd  
 
Donde χ es una constate que depende de la forma de las partículas, y γ es la deformación por 
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(3)  ∫ ∫ +=γ θθ θχθγ0 ´ )2cos1/(2dd
 
























De donde podemos despejar θ´ que corresponde al ángulo que forma el eje largo de la partícula 
con respecto a la perpendicular al plano de cizalla en la posición final tras la deformación, que puede ser 
































Para el supuesto más sencillo de partículas elipsoidales el parámetro de forma χ puede ser 












Dado que n corresponde a la relación entre las longitudes de los ejes largo y corto de las 
partículas que pueden ser medidas en lámina delgada, utilizando las ecuaciones (5) y (6) se puede 
realizar, para distintas partículas con orientación inicial aleatoria (θ de 0º a 180º), un cálculo de su 
posición final (θ´) tras la rotación bajo un valor de cizalla simple γ. 
La intensidad de la fábrica D, obtenida tras una deformación por cizalla simple que produce una 
rotación de los ejes mayores de las partículas con una dirección inicial θ hasta una dirección final θ´, se 
puede expresar como (Fernández et al., 1983): 
 
(7) ´/ θθ ddD =  
 
Realizando esta derivada sobre la ecuación (4) obtenemos: 
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De este modo podemos mediante, las ecuaciones (5) y (8) calcular la intensidad de la fábrica y 
su orientación para cada valor de γ. 
Este sencillo modelo numérico ha sido aplicado a cada muestra donde se han realizado análisis 
de petrofábrica (SO226, SO215, SO222 y SO224), tanto con objeto de modelizar el comportamiento de 
la plagioclasa como el comportamiento de la biotita, las dos fases principales generadoras de la fábrica. 
Para modelizar el comportamiento de cada mineral en cada muestra es simplemente necesario estimar el 
valor medio de n (longitud relativa del eje largo del mineral, considerando el eje corto 1); los valores de 
n se pueden medir fácilmente en lámina delgada, dado que el modelo numérico de dos dimensiones se 
aplica sobre el plano de la lámina (perpendicular a la foliación y paralelo a la dirección de la cizalla). La 
tabla 6.1. presenta los valores de n medidos para la plagioclasa y la biotita en las distintas muestras. 
 
 SO226 SO215 SO222 SO224 
Plagioclasa 2.603 2.795 2.261 2.089 





Tabla 6.1. Valores medios de n para la plagioclasa y la biotita; obtenidos realizando la media de los 
valores de n de todos los granos presentes en cada muestra. Estos valores de n han sido el punto de partida para la 
realización de modelos numéricos específicos para cada muestra. 
Los valores de n obtenidos han sido siempre mayores para la plagioclasa que para la biotita 
exceptuado la muestra SO224, que presentaba biotitas con formas mucho más alargadas. 
Los modelos numéricos se han expresado mediante gráficas representando dos parámetros que 
evolucionan de forma periódica conforme aumenta el valor de la deformación por cizalla γ. Estos 
parámetros son: 
a) α que expresa el ángulo que forma el eje largo de la elipse de deformación con el plano de 
cizalla. 
b) DM que es el valor máximo de D, lo que indica la intensidad de la fábrica. 
 
Para obtener dichos parámetros se ha calculado θ´ para cada valor inicial de θ (de 0-180º) en 
cada valor de γ utilizando la ecuación (5). Para todos los pares de valores θ-θ´ se ha calculado el valor 
de D mediante la ecuación (8) y se ha buscado el valor más alto, así obtenemos DM, que indica el grado 
de anisotropía de la fábrica, y el valor de θ´ correspondiente a la orientación de dicha fábrica respecto a 
la perpendicular al plano de cizalla. La orientación de la fábrica puede ser expresada de forma más 
visual como el ángulo entre el plano de cizalla y el eje largo de la elipse de deformación conocido como  
α. Por lo tanto obtenemos α calculando 90-θ´. Este proceso de cálculo se ha repetido para valores 
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crecientes de γ con objeto de expresar la evolución de α y DM con la deformación por cizalla. Los 
resultados obtenidos para la plagioclasa y la biotita en cada muestra aparecen en las Fig.6.13. a 6.16.. 
Se puede apreciar cómo el modelo numérico predice un comportamiento periódico de la fábrica 
conforme evoluciona la deformación por cizalla (valores crecientes de γ). La fábrica comienza con un 
distribución aleatoria (valor de DM = 1), que va en aumento conforme las partículas rotan según el 
sentido de movimiento, paralelizándose con el plano de cizalla (valores positivos decrecientes de α, que 
indican una orientación asimétrica de los cristales respecto al plano de cizalla, coherente con el sentido 
de movimiento). La fábrica alcanza su máxima intensidad (valor más alto de DM) cuando es paralela al 
plano de la cizalla (α = 0). Pero la cizalla sigue actuando y las partículas continúan su rotación dentro 
del fundido; la fábrica pasa a estar orientada con valores negativos de α (orientación asimétrica de los 
cristales respecto al plano de cizalla, que daría un criterio contrario al sentido de movimiento real) y la 
intensidad de la misma decrece. Llegado cierto valor de γ se vuelve a la situación aleatoria inicial y 
comienza un nuevo ciclo idéntico al anterior. 
Los modelos numéricos tienen un carácter orientativo y ayudan a comprender cómo funcionan 
los procesos que tienen lugar durante la generación de la fábrica que encontramos finalmente en las 
rocas. No deben de ser tomados como una reproducción fidedigna de los procesos que tuvieron lugar, ya 
que el comportamiento del magma es mucho más complejo que los modelos. La principal desviación 
entre la teoría y la realidad es la presencia creciente e inevitable durante la cristalización de 
interacciones entre las partículas minerales en rotación, interacciones que dada su complejidad no han 
sido tenidas en cuenta en el modelo. Algunos trabajos se han esforzado en modelizar de forma 
analógica, mediante experimentos, la evolución de un fundido con partículas sometido a cizalla simple y 
cómo esta difiere de los modelos numéricos (Arbaret et al., 1996, 2000; Launau, 2004). Estos autores 
han demostrado que el ajuste del modelo numérico al experimento con interacciones es muy bueno 
hasta valores de γ en torno a 7 – 8, a partir de los cuales la periodicidad de la fábrica se ve trastocada y 
difiere sustancialmente del modelo matemático, debido al aumento drástico de las interacciones entre 
partículas.  
A continuación se muestran y discuten los resultados de la modelización numérica de cada una 
de las muestras. 
6.4.3.1. Modelo numérico de la muestra  SO226 (dominio subvertical) 
La muestra SO226 presenta una OCP de la plagioclasa que indica una imbricación de los 
cristales coherente con el sentido sinestral de la cizalla formando un ángulo α positivo de unos 10º 
(Fig.6.8.). En cambio en la OCP de la biotita es difícil establecer una orientación preferente dado que 
forma una guirnalda en el plano XZ. 
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Atendiendo a la evolución de la fábrica según el modelo numérico de esta muestra (Fig.6.13.), 
podemos estimar una valor de γ ≈ 3.3 y DM ≈ 5.8 a través del valor de α ≈ 10º de la fábrica de la 
plagioclasa. En cambio la fábrica de la biotita en el plano XZ es aleatoria, lo que indicaría en el modelo 
una posición de DM = 1, correspondiente al menos a un ciclo completo de la evolución de la fábrica de la 
biotita en esta muestra, es decir γ ≈ 7.1. La incompatibilidad de los resultados para la biotita y la 
plagioclasa en esta muestra parece indicar que el modelo numérico no se cumple; los motivos pueden 
ser: el no tener en cuanta las interacciones entre partículas y también la posibilidad de que se ha partido 
de una fábrica planar previa (que aparece relicta en la OCP de la biotita, concretamente los máximos en 
torno al eje Y). 
 
 
 Figura 6.13.  Modelo numérico que reproduce la evolución de la fábrica realizado para la 
muestra SO226. Aparecen representados en relación a la deformación por cizalla (γ) la evolución del 
ángulo de la foliación con el plano de cizalla (α) en línea discontinua y la evolución de la intensidad de 




6.4.3.2. Modelo numérico de la muestra  SO215 (dominio subvertical) 
La muestra SO215 responde mejor al modelo numérico. Los ángulos que forman la fábrica de la 
plagioclasa y la fábrica de la biotita respecto al plano de cizalla son α ≈ 9º y α ≈ -11º respectivamente 
(Fig.6.9.). Analizando el modelo numérico de esta muestra se puede deducir para ambos minerales un 
valor de γ ≈ 4.1 (señalado con una franja gris en la Fig.6.14.). En este caso los distintos valores de n, 
más alto en la plagioclasa (2.795) que en la biotita (1.775) producen un desacoplamiento en los periodos 
de evolución cíclica de la fábrica, de modo que la plagioclasa presenta todavía valores positivos de α 
mientras que la biotita ha sobrepasado el plano de cizalla y presenta valores de α negativos. Los valores 
de DM indicados por el modelo son 7.3 para la plagioclasa y 2.9 para la biotita. 
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El valor de γ ≈ 4.1, obtenido en esta muestra mediante la comparación con el modelo numérico, 
es posiblemente, dentro de la zona de cizalla que abarca el dominio subvertical, un valor muy alto. Se 
debe tener en cuenta que las muestras recogidas para el análisis de EBSD se seleccionaron de las zonas 
que presentaban una mayor intensidad de la fábrica magmática. Si consideramos que el desarrollo de 
una zona de cizalla siempre es heterogéneo debido al proceso de concentración de la deformación, es 
muy probable que se hayan muestreado los corredores donde el valor acumulado de γ es mayor (fábricas 
más intensas). Por este motivo no resulta lícito extrapolar este valor de γ ≈ 4.1 a todo el ancho de la zona 
de cizalla, lo que daría lugar a un valor de desplazamiento inusualmente grande considerando la 







Figura 6.14.  Modelo numérico que reproduce la evolución de la fábrica realizado para la muestra SO215. 
Aparecen representados en relación a la deformación por cizalla (γ) la evolución del ángulo de la foliación con el plano 
de cizalla (α) en línea discontinua y la evolución de la intensidad de la fábrica (DM) en línea continua. La banda gris 
indica la situación actual de la muestra según los valores de α obtenidos del estudio de petrofábrica. 
 
6.4.3.3. Modelo numérico de la muestra  SO222 (dominio subhorizontal) 
Las OCPs de la muestra SO222 indican valores positivos de α tanto para la fábrica de la 
plagioclasa como para la fábrica de la biotita, α ≈ 10º y α ≈ 11º respectivamente (Fig.6.10.).  
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Figura 6.15.  Modelo numérico que reproduce la evolución de la fábrica realizado para la muestra SO222.
Aparecen representados en relación a la deformación por cizalla (γ) la evolución del ángulo de la foliación con el plano de
cizalla (α) en línea discontinua y la evolución de la intensidad de la fábrica (DM) en línea continua. La banda gris indica la
situación actual de la muestra según los valores de α obtenidos del estudio de petrofábrica.  
 
El modelo numérico en este caso se ajusta bien a las OCPs obtenidas mediante EBSD lo que 
sulta coherente para la biotita y la plagioclasa, proporcionando un valor de γ ≈ 3 (señalado por una 
anja gris en la Fig.6.15.). Los valores de DM  que indica el modelo son 4.3 para la plagioclasa y 3.5 
ra la biotita. El valor obtenido de γ ≈ 3 indica un grado no muy alto de deformación de cizalla causado 
r el arrastre producido contra el techo de la intrusión durante la entrada del magma en la intrusión 
bular subhorizontal.  
6.4.3.4. Modelo numérico de la muestra  SO224 (dominio subhorizontal) 
La muestra SO224 es la única que presenta biotitas con morfologías más alargadas que las 
agioclasas (es decir, un valor de n mayor en las biotitas, 2.292, que en las plagioclasas, 2.089). Esta 
ferencia provoca que, en el modelo numérico, la fábrica de las biotitas alcance valores más intensos 
M = 5.3) que la plagioclasa  (DM = 4.2) y que los periodos de la biotita (γ = 8.6) sean más largos que 
s de la plagioclasa (γ = 8) (Fig.6.16.). 
Analizando las OCPs de la plagioclasa y la biotita se obtienen valores positivos de α (es decir 
herentes con el sentido de la cizalla) que son ambos aproximadamente 8º. Si trasladamos estos valores 
la gráfica del modelo numérico, se obtienen resultados congruentes (γ ≈ 2.9) comparando ambos 
inerales (franja gris en la Fig.6.16.). Las intensidades de la fábrica según el modelo numérico son DM 
 4.5 para la biotita y DM = 4 para la plagioclasa. 
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Figura 6.16.  Modelo numérico que reproduce la evolución de la fábrica realizado para la muestra SO224. 
Aparecen representados en relación a la deformación por cizalla (γ) la evolución del ángulo de la foliación con el plano de 
cizalla (α) en línea discontinua y la evolución de la intensidad de la fábrica (DM) en línea continua. La banda gris indica la 
situación actual de la muestra según los valores de α obtenidos del estudio de petrofábrica. 
Esta muestra del dominio estructural subhorizontal presenta un valor de γ ≈ 2.9 muy similar a la 
muestra anterior del mismo dominio, indicando un grado no muy alto de deformación de cizalla causada 
por el arrastre producido contra el techo de la intrusión durante la entrada del magma en el 
emplazamiento.  
6.4.4. Implicaciones generales 
Como ha sido demostrado por el presente estudio de petrofábrica, la biotita juega un papel 
secundario durante el proceso de generación de la fábrica. Esto es debido a la presencia previa de la 
plagioclasa en el magma, una fase de mayor tamaño y generalmente con morfologías más anisótropas, 
que tiene un papel mucho más significativo a la hora de definir la fábrica magmática. De estas 
observaciones se puede concluir, generalizando, que en las litologías que presentan fases más grandes, 
más anisótropas y formadas antes que la biotita, como puede ser el caso de la plagioclasa (en tonalitas, 
cuarzodioritas, dioritas, gabros) o el feldespato potásico (en granitos porfídicos), la biotita puede 
presentar una OCP más compleja, que en ocasiones difiere de forma significativa de la OCP de la fase 
principal generadora de la fábrica. Los cristales más anisótropos y de mayor tamaño tienen una mayor 
facilidad para reorientarse frente a los campos de esfuerzos que los minerales más isótropos y de menor 
tamaño; esto hace de la biotita un mineral que puede preservar con mayor facilidad fábricas relictas 
dada su dificultad para reorientarse. 
Las implicaciones de esta conclusión son bastante significativas considerando que de forma muy 
habitual se utiliza la anisotropía de la susceptibilidad magnética (AMS: Anisotropy of Magnetic 
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Susceptibility) (Borradaile y Henry, 1997) como un indicador estructural equivalente a las fábricas 
magmáticas macroscópicas. Esta técnica empleada para la determinación de la estructura en plutones, 
consiste en medir la anisotropía del campo magnético en cada muestra, una medida que depende 
fundamentalmente de la orientación preferente de forma y cristalográfica de los minerales magnéticos. 
El mineral magnético más abundante en las rocas plutónicas es la biotita y por este motivo de forma 
generalizada (aunque depende de las características mineralógicas de cada muestra) la fábrica magnética 
responde en muchos casos a la orientación preferente de la biotita.  
Por otro lado, según indican las OCPs de la biotita obtenidas en el dominio subvertical, hay que 
considerar que la biotita no es siempre un buen indicador de la fábrica de la roca, dado que presenta 
distribuciones más aleatorias y cierta facilidad para preservar fábricas relictas debido a su morfología y 
tamaño. Por este motivo los estudios de AMS deben de realizarse con cautela y siempre contrastando 
los resultados de dicha técnica con las medidas de fábricas macroscópicas definidas por fases minerales 
más grandes como plagioclasa o feldespato potásico, que se ha demostrado que son mejores indicadores 
de la fábrica. También puede resultar útil contrastar los resultados de AMS con estudios detallados de 
petrofábrica similares al realizado en este trabajo.  
Los análisis de petrofábrica mediante EBSD aplicados al estudio de fábricas magmáticas han 
proporcionado resultados muy interesantes, que con los métodos anteriores (platina universal) eran 
mucho más difíciles de conseguir. La facilidad con la que el EBSD determina las orientaciones de todos 
los elementos cristalográficos de cualquier fase mineral de estructura conocida, proporciona una ventaja 
considerable que no ha sido explotada en profundidad hasta la fecha en su aplicación al estudio de la 
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7. Microtectónica de la zona de cizalla dúctil de Cherneca 
  
7.1. INTRODUCCIÓN 
Considerando los resultados de los capítulos previos se ha establecido de forma clara la 
importancia que presenta la zona de cizalla dúctil de Cherneca en el emplazamiento de los magmas del 
Complejo Ígneo de Santa Olalla, no sólo como conducto de alimentación sino además como una 
estructura que ha influido intensamente en la evolución tectónica de los magmas antes de su 
cristalización. Por este motivo y tratándose además de una zona de cizalla que no había sido descrita 
hasta la presente investigación, se ha abordado un estudio detallado de la microestructura y la 
petrofábrica de dicha zona de cizalla. 
Las rocas carbonatadas, gracias a sus características reológicas, son las más favorables para 
acumular grandes deformaciones dúctiles en las condiciones de baja temperatura que dominan en la 
corteza superior. Considerando su abundancia en todos los ambientes, este tipo de rocas juegan un papel 
fundamental durante las deformaciones que tienen lugar en los procesos orogénicos. En consecuencia la 
comprensión de los mecanismos que activan y condicionan la evolución del flujo plástico de las rocas 
carbonatadas es fundamental para entender los procesos orogénicos (Pfiffner, 1982; Van der Pluijm, 
1991). 
Las texturas y microestructuras de la calcita en mármoles deformados en zonas de cizalla 
proporcionan información acerca de la cinemática, los mecanismos de deformación, la cuantificación de 
los esfuerzos y ciertos parámetros físicos durante la deformación (como por ejemplo la temperatura). 
Las texturas (orientaciones cristalográficas preferentes, OCP) desarrolladas durante la deformación 
plástica de la calcita están controladas principalmente por dos factores: (1) los sistemas de deslizamiento 
cristalográficos activos a la temperatura a la que tiene lugar la deformación, y (2) la cantidad de 
deformación total. 
El significado geológico de las OCPs de la calcita deformada en ambientes naturales, está 
basado en experimentos realizados sobre mármoles naturales sin deformación previa (Griggs et al., 
1960; Handin et al., 1960; Schmid et al., 1977; Schmid et al., 1980; Rutter, 1974, 1995; Rutter et al., 
1994; Casey et al., 1998; Pieri et al., 2001a, b; Barnhoorn et al., 2004, 2005), sobre agregados sintéticos 
de calcita (Walker et al., 1990; Barnhoorn et al., 2005), y también en simulaciones realizadas mediante 
modelos numéricos (Wenk et al., 1987, 1997, 1998; Wenk y Christie, 1991; Lebensohn et al., 1998; 










Figura 7.1. Proyección estereográfica de la calcita donde se muestran las principales direcciones 
cristalográficas (cuadrados) y polos de planos (círculos). Un sector de 120º es suficiente para indicar la orientación de 
todos los elementos cristalográficos. Modificada de Pieri et al. (2001b). 
 
El amplio conocimiento sobre los procesos de deformación de la calcita obtenidos mediante la 
experimentación puede ser empleado para comparar estos resultados con las muestras deformadas en 
ambientes naturales, lo que proporciona información acerca de los mecanismos de deformación, la 
temperatura , los esfuerzos diferenciales y la tasa de deformación, que tuvieron lugar en la zona de 
cizalla analizada.  
Los experimentos realizados deformando monocristales de calcita (Turner et al., 1954; Griggs et 
al. 1960; Turner y Heard, 1965; Borg y Handin, 1967; Paterson y Turner, 1970; Weiss y Turner, 1972; 
Turner y Orozco, 1976; Braillon y Serughetti, 1976; Spiers y Wenk, 1980; De Bresser y Spiers, 1990, 
1993) fueron utilizados para definir los sistemas de deslizamiento cristalográfico y los sistemas de 
maclado que son activos a diferentes condiciones de temperatura, esfuerzos diferenciales y tasa de 
deformación (ver la tabla 7.1.).  La orientación de los elementos cristalográficos (direcciones y planos 
principales) de la calcita están indicados en la Fig.7.1. Para cada sistema de deslizamiento a una 
temperatura dada se puede estimar el esfuerzo crítico para el que el sistema se vuelve activo (una amplia 
revisión de estos trabajos fue realizada por Paterson, 1979, y De Bresser y Spiers, 1997). Para la 
deformación plástica de la calcita se han definido dos regímenes: un régimen de baja temperatura 
caracterizado por un maclado según  e{-1018}<40-41>, y deslizamiento según r{10-14}<-2021> 
(r<sd>) y f{-1012}<2-201> (f<sd>) y un régimen de alta temperatura caracterizado por el deslizamiento 
de los sistemas: r{10-14}<-2021> (r<sd>), f{-1012}<10-11>, c{0001}<-12-10> (c<a>),y r{10-14}<-
12-10> (r<a>). Ambos regímenes están ampliamente descritos en De Bresser y Spiers (1997), excepto el 
sistema de deslizamiento r<a> que fue postulado por Pieri et al. (2001a) y Barnhoorn et al. (2004) 
después de diferentes experimentos de torsión en mármoles hasta valores elevados de cizalla (si bien la 
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observación directa de este nuevo sistema de deslizamiento en experimentos sobre monocristales de 
calcita no se ha producido todavía). 
Los resultados obtenidos por Barnhoorn et al. (2004), realizados en muestras del mármol de 
Carrara, deformadas hasta valores de cizalla simple (γ) muy elevados gracias a una configuración de 
deformación por torsión y diferentes condiciones de temperatura, tienen una importancia capital como 
patrón para la comparación con muestras deformadas en el medio natural, desde protomilonitas hasta 
ultramilonitas, dado que por vez primera se alcanzaron condiciones de estado estacionario en los 
experimentos con los mayores valores de γ.  
Las modelizaciones numéricas (Wenk et al., 1987, 1997, 1998) han sido usadas con éxito para 
reproducir diferentes OCPs observadas tanto en experimentos como en muestras naturales, dependiendo 
de los sistemas de deslizamiento que se consideren activos (Lebensohn et al., 1998; Pieri et al., 2001b). 
 
Tabla 7.1. Recopilación de sistemas de maclado y de deslizamiento descubiertos en experimentos de 
deformación de monocristales de calcita realizada por De Bresser y Spiers (1997). 
 Temperatura 
(ºC) 
Tasa de deformación (s-1) Presión (MPa) Autores 
Sistemas de maclado     
e+{-1018}<40-41> 20-300 2.5 · 10-4  500-1000 Turner et al., 1954 
 300-800 2.5 · 10-4 500 Griggs et al., 1960 
r+{10-14}<-2021>* 20 Pruebas de Torsión  300 Borg y Handin, 1967 
 300 ? 500 Weiss y Turner, 1972 
f-{-1012}<-101-1>* 300? ? 500 Paterson y Turner, 1970 
Sistemas de deslizamiento     
r-{10-14}<20-2-1> 20-400 2.5 · 10-4 300-1000 Turner et al., 1954 
 300-600 2.5 · 10-4 500 Griggs et al., 1960 
 25-500 4 · 10-1, 3 · 10-7 500 Turner y Heard, 1965 
 300-800 3 · 10-5 0.1 De Bresser y Spiers, 1993 
r+{10-14}<-2021> 300 ? 500 Weiss y Turner, 1972 
 460-550 1 · 10-4 0.1 Braillon y Serughetti, 1976 
 350-650 2.5 · 10-5 0.1 Spiers y Wenck, 1980 
 550-800 3 · 10-4 - 3 · 10-8 0.1 De Bresser y Spiers, 1990 
f-{-1012}<-220-1><0-22-1> 20,(300?) 2.5 · 10-4 500 Turner et al., 1954 
 600-800 2.5 · 10-4 500 Griggs et al., 1960 
f+{-1012}<2-201><02-21> 575-650 2.5 · 10-5 0.1 Spiers y Wenck, 1980 
f-{-1012}<-101-1> 600-800 3 · 10-5 0.1 De Bresser y Spiers, 1993 
f+{-1012}<10-11> 550-800 3 · 10-4 - 3 · 10-8 0.1 De Bresser y Spiers, 1990 
c{0001}<-12-10> 800 2.5 · 10-4 500 Griggs et al., 1960 
 300 2.5 · 10-4 500 Turner y Orozco, 1976 
 600-800 3 · 10-5 0.1 De Bresser y Spiers, 1993 
a{-12-10}<-2021>* 300, 500 ? 500 Paterson y Turner, 1970 
 300 3.3 · 10-7 500 Turner y Heard, 1965 
m{10-10}<-12-10>* 550 ? ? Thomas y Renshaw, 1967 
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El presente estudio consiste en un análisis sistemático de las microestructuras y OCPs de la zona 
de cizalla de Cherneca. El interés que presenta el estudio de las condiciones de deformación y de la 
cinemática de esta zona de cizalla resulta evidente, considerando que existe una estrecha relación entre 
esta estructura y la intrusión de los diferentes magmas que han dado lugar al Complejo Ígneo de Santa 
Olalla. La zona de cizalla de Cherneca, como ha evidenciado el estudio gravimétrico del complejo, fue 
probablemente el conducto por el que ascendieron los magmas (Romeo et al., 2006b), y también las 
brechas que dieron lugar a la mineralización de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca (Tornos et al., 2001). 
Las muestras analizadas han acomodado distintas cantidades de deformación. En un muestreo a 
través de la zona de cizalla de Cherneca (corte del arroyo Culebrín) que se desarrolla sobre los 
mármoles cámbricos del Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala, se han recogido diferentes 
tipos de milonitas: (1) dos muestras tomadas en bandas de ultramilonitas con grano muy fino 
aparentemente dominadas por procesos de recristalización dinámica, (2) una muestra de milonitas 
caracterizada por texturas de tipo core-mantle con porfiroclastos dispuestos oblicuamente a la foliación 
milonítica, indicando un valor bajo de deformación por cizalla, y por último (3) se han muestreado dos 
bandas de cizalla subsidiarias antitéticas que se desarrollan sobre un zona de protomilonitas. Los 
resultados han sido comparados con la textura de los mármoles fuera de la zona de cizalla. La OCPs de 
la calcita fueron determinadas mediante medidas individuales de las orientaciones cristalográficas 
realizadas con EBSD (Prior et al., 1999; Leiss et al., 2000); una descripción detallada de la técnica se 
muestra en el capítulo 6. 
Las OCPs obtenidas han sido comparadas con los trabajos experimentales y los estudios de 
modelización numérica presentes hasta la fecha, mostrando una muy buena correlación entre ambos. 
Gracias a esta comparación se ha podido obtener la siguiente información: (1) criterios de sentido de 
movimiento (para las muestras que presentan patrones con simetría monoclínica con respecto al plano 
de cizalla) que además han resultado coincidentes con los indicadores cinemáticos de mesoescala, (2) 
los sistemas de deslizamiento que estuvieron activos durante la deformación, con una estimación 
cualitativa de la temperatura que es coherente con la proximidad del stock de Aguablanca y (3) una 
estimación cualitativa de la cantidad de cizalla simple (γ) acomodada en cada muestra. 
La zona de cizalla de Cherneca es una estructura paralela a la dirección varisca en la región 
(N120), que en superficie tiene un buzamiento vertical pero que probablemente en profundidad, 
siguiendo la tendencia del resto de estructuras variscas, tome un carácter lístrico buzando hacia el NE. 
Esta estructura tiene un origen transpresivo y está situada en el flanco sur del anticlinorio de Olivenza-
Monesterio que es recumbente y presenta una vergencia hacia el SO. La estructura separa la Serie Negra 
hacia el NE del Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala hacia el sur. La zona de cizalla dúctil 
de Cherneca y la falla frágil del mismo nombre corresponden a la misma estructura que ha evolucionado 
desde un comportamiento dúctil en los mármoles de Bodonal-Cala y la mitad NE del Complejo Ígneo de 
Santa Olalla deformada en estado magmático, hasta la deformación frágil que se focaliza en el contacto 
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entre la Serie Negra y el complejo de Bodonal-Cala. La traza de la falla frágil se separa de la de la zona 
de cizalla hacia el ESE de la zona de estudio. 
El desplazamiento de la zona de cizalla de Cherneca presenta una componente inversa y una 
componente de desgarre sinestral. La componente inversa está evidenciada por la presencia de la Serie 
Negra de edad Neoproterozoico a la misma altura que el Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-
Cala de edad Cámbrico. En otros afloramientos al sur de Monesterio se observa cómo el Complejo 
vulcanosedimentario de Bodonal-Cala está dispuesto de forma discordante con un conglomerado basal 
sobre la Serie Negra. En cambio, aunque el desplazamiento en la vertical es evidente, la cinemática que 
ha dominado la estructura en los últimos estadios de su evolución es sinestral en dirección, como 
muestran todos los indicadores cinemáticos tanto a escala de afloramiento como en lámina delgada y 
análisis de petrofábrica. 
El presente estudio de la zona de cizalla de Cherneca está realizado en las proximidades del 
stock de Aguablanca y de la mineralización de Ni-Cu-(EGP). En esta área, la zona de cizalla de 
Cherneca se desarrolla sobre los mármoles de Bodonal-Cala, que aparecen localmente transformados en 
rocas de skarn. Ambas litologías, los mármoles y las rocas de skarn, están afectadas por la deformación 
dúctil de la zona de cizalla (Fig.7.5.d), lo que indica que el funcionamiento de la misma continuó 
después del emplazamiento del Complejo Ígneo de Santa Olalla responsable de la skarnificación. 
Además, sabemos que la deformación comenzó antes de la intrusión del Complejo Ígneo de Santa 
Olalla, dado que, por un lado, esta estructura fue probablemente el conducto de ascenso de los magmas, 
y, por otro lado, durante el periodo desde el emplazamiento hasta la cristalización de los magmas tuvo 
lugar la deformación en estado magmático de la mitad NE del complejo. 
La deformación a lo largo de la zona de cizalla se concentró de forma preferente en los 
mármoles, debido a su comportamiento reológico más dúctil, en vez de desarrollarse sobre la Serie 
Negra de carácter más frágil. Durante el enfriamiento subsiguiente al pico metamórfico varisco y a la 
cristalización y enfriamiento del Complejo Ígneo de Santa Olalla, los mármoles de la zona de cizalla se 
volvieron reológicamente más competentes lo que provocó que los últimos movimientos de la estructura 
tuvieran lugar  en el contacto entre la Serie Negra y los mármoles de Bodonal-Cala. Esta estructura de 
carácter frágil es la que se conoce con el nombre de falla de Cherneca (Tornos et al., 2001). 
El objetivo de este capítulo es estudiar en profundidad las microestructuras y la petrofábrica de 
los mármoles de la zona de cizalla de Cherneca, comparándolos con los mármoles fuera de la zona de 
cizalla. Con este trabajo se contribuye al entendimiento de una zona de cizalla dúctil que no había sido 
descrita hasta la fecha, y que juega un papel fundamental en el emplazamiento del Complejo Ígneo de 
Santa Olalla y en la intrusión de las brechas mineralizadas de Aguablanca. 
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7.2 OBSERVACIONES CINEMÁTICAS EN EL CAMPO Y LOCALIZACIÓN DE LAS 
MUESTRAS 
Cinco muestras orientadas de mármoles miloníticos (SO217A, SO217B, SO217C, SO217D, 
SO218) para el estudio microestructural y de petrofábrica fueron recogidas en una transversal de la zona 
de Cizalla de Cherneca. Para comparar con la microestructura y petrofábrica de las milonitas se recogió 
también una muestra fuera de la zona de cizalla (SO235) que se ha considerado como el material de 
partida sobre el que se desarrolló la milonitización. La localización de SO218 y SO235 se indica en la 
Fig.7.2. mientras que la localización de las muestras SO217A, SO217B, SO217C, SO217D, aparece 







Figura 7.2. Esquema geológico de la zona de cizalla de Cherneca donde está indicada la localización 
de las muestras SO218, SO235 y de la Fig.7.3. La situación del resto de las muestras puede encontrarse en la 
Fig.7.3.  
La zona de cizalla de Cherneca presenta las características típicas de haber sufrido una 
ación dúctil bajo un régimen de cizalla simple, dominado por procesos de concentración de la 
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deformación, lo que genera en la misma zona de cizalla una amplia variedad de tipos de rocas de falla 
dúctil, desde protomilonitas poco deformadas hasta ultramilonitas que han absorbido grandes cantidades 
de deformación. 
Con objeto de determinar las características microestructurales y texturales de la zona de cizalla 
de Cherneca se han estudiado diferentes tipos de milonitas: SO218 corresponde a una milonita poco 
deformada y está localizada en el borde sur de la banda de cizalla (Fig.7.2.); SO217C y SO217D 
pertenecen a bandas de ultramilonitas altamente deformadas que están situadas en el sector central de la 
zona de cizalla (Fig.7.3.); y SO217A y SO217B corresponden a cizallas subsidiarias antitéticas 









Figura 7.3. Esquema tectónico del afloramiento de donde se extrajeron las muestras de ultramilonitas (SO217C y 
SO217D) y de las cizallas subsidiarias antitéticas (SO217A y SO217B). También se muestra la orientación de los sistemas de 
referencia de cada grupo de muestras XYZ, y X´YZ´ respectivamente, rotados entre sí 25 º, que corresponde al ángulo que 
forman las cizallas subsidiarias con la cizalla principal. 
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Las muestras fueron cortadas perpendicularmente a la foliación milonítica (plano XY 
perpendicular a Z) y paralelamente a la lineación de estiramiento (dirección X). Este sistema de 
referencia (XYZ) ha sido empleado para las muestras pertenecientes a milonitas de la cizalla sinestral 
principal, es decir SO218, SO217C y SO217D. En cambio las muestras SO217A y SO217B fueron 
cortadas perpendicularmente al plano de foliación milonítica de las cizallas dextrales subsidiarias (plano 
X´Y, perpendicular a Z´) y paralelamente a su lineación de estiramiento (dirección X´). Este nuevo 
sistema de coordenadas de las muestras de las cizallas subsidiarias antitéticas presenta el eje Y paralelo 
al eje Y del sistema de referencia de la cizalla principal. Sin embargo los ejes X´ y Z´ del sistema de 
referencia de las cizallas subsidiarias antitéticas están rotados 25º respecto a sus equivalentes X y Z de 
la cizalla principal, dado que 25º es el ángulo que forma la foliación milonítica de la cizalla principal 
con las cizallas subsidiarias. La orientación de ambos sistemas de referencia está indicada en la Fig.7.3.  
En diferentes puntos aparecen en el afloramiento porfiroclastos con colas de presión asimétricas 
indicativos de un sentido de movimiento sinestral (Fig.7.4.a-d, Fig.7.5.a) para la cizalla principal, que es 
coherente con el sentido de movimiento propuesto para la falla frágil de Cherneca por Tornos et al. 
(2001) y que es además consistente con el régimen varisco de colisión sinestral transpresiva descrito en 
la Zona de Ossa-Morena (Eguíluz et al., 2000). 
Sin embargo, también se desarrollan movimientos antitéticos, como es el caso de una banda de 
protomilonitas, reológicamente mas competente que las ultramilonitas que la flanquean, que desarrolla 
un grupo de cizallas subsidiarias oblicuas con movimiento dextral (Fig.7.5.b y c). Las cizallas 
subsidiarias están orientadas a 25º en sentido horario respecto a la cizalla principal, y su cinemática 
dextral está indicada por los arrastres que sufre la foliación protomilonítica en las inmediaciones de las 
cizallas subsidiarias, a cuyos planos se unen de forma asintótica (Fig.7.3.). Esta estructura podría, en 
primer término, ser interpretada de forma incorrecta como una estructura tipo S-C´ de escala  métrica, 
pero en ese caso indicaría un movimiento de la cizalla principal de tipo dextral que es contradictorio con 
numerosos indicadores en el afloramiento y con los criterios de movimiento deducidos del estudio de 
petrofábrica y de tipo microestructural. Sin embargo ya fue advertido por Behrmann (1987) que en las 
zonas de cizalla dúctil también se pueden generar familias de cizallas subsidiarias antitéticas con 
orientaciones similares a los planos C´ (que tienen por definición un movimiento sintético). El 
desarrollo de estos planos antitéticos está especialmente favorecido si existe una componente de 
aplastamiento perpendicular al plano de cizalla, una deformación transpresiva que concuerda con las 










 Figura 7.4. Fotografías de campo. Las imágenes a,b,c y d muestran colas de presión que dan criterios de 
movimiento sinestral para la cinemática de la cizalla de Cherneca principal. También aparecen estructuras S-C que 













Figura 7.5. La imagen a presenta porfiroclastos de la zona de cizalla principal de Cherneca que dan criterios 
cinemáticos sinestrales. Las imágenes b y c corresponden a las cizallas subsidiarias antitéticas. La imagen d muestra 
boudenes de rocas de skarn introducidos dentro de la zona de cizalla entre mármoles, lo que demuestra que las rocas 
de skarn están afectadas por la deformación milonítica.  
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7.3 RESULTADOS 
El estudio de microtectónica de los mármoles miloníticos de la zona de cizalla dúctil de 
Cherneca de se componen de un estudio microestructural en lámina delgada y un estudio de petrofábrica 
realizado mediante EBSD. En ambos apartados se describe en detalle cada una de las muestras 
analizadas. 
7.3.1. Estudio microestructural 
7.3.1.1. Estado previo a la deformación por cizalla (SO235) 
Los mármoles de Bodonal-Cala situados en un afloramiento externo pero cercano al borde sur 
de la zona de cizalla (ver situación de la muestra SO235 en la Fig.7.2.) están formados casi 
exclusivamente por calcita.  Como fase secundaria aparecen óxidos de Fe dispersos entre las distintas 
capas de un bandeado, visible a escala macroscópica, consistente en una alternancia de capas de calcita 
de grano fino (80µ) y grano grueso (250µ). Los granos de calcita son equidimensionales y presentan 
abundantes uniones triples con bordes de grano rectos. Aunque aparecen algunas maclas, no existe una 
deformación intracristalina significativa, al menos generada posteriormente al proceso de recrecimiento 
cristalino por temperatura que ha generado la textura descrita en la roca.  
7.3.1.2. Milonita poco deformada (SO218) 
La mineralogía de la muestra SO218, que pertenece a la zona de cizalla en su proximidad al 
borde sur (Fig.7.2), está principalmente formada por calcita aunque se han observado algunos granos 
redondeados de cuarzo (<1% modal). La microestructura de SO218 es típica de una milonita poco 
deformada, en donde los porfiroclastos (200µ) son abundantes (31% de la superficie de la lámina) y 
aparecen completamente rodeados por granos de recristalización dinámica (10µ, 69%), dando lugar a 
una textura típica de tipo core-mantle (Fig.7.6.). Se pueden observar algunas maclas suavemente 
plegadas que se generaron en un primer momento y fueron posteriormente rotadas junto con los 
porfiroclastos durante la deformación de la zona de cizalla, en un sentido antihorario tendente a un 
paralelismo con el plano de cizalla. Esta rotación y estiramiento de los porfiroclastos y sus maclas 
internas originan una fuerte orientación preferente de forma que es oblicua respecto del plano de cizalla, 
dando lugar a un criterio de movimiento sinestral para esta muestra. Las secciones elípticas de los 
porfiroclastos, que pueden apreciarse en la Fig.7.6., cuyos ejes largos están todos orientados 
paralelamente, proceden en origen de granos isométricos como los que presenta la muestra no cizallada 
SO235. Esto implica que los granos inicialmente redondeados han actuado como marcadores pasivos 

















Figura 7.6. Microestructuras de las milonitas de la zona de cizalla de Cherneca que posteriormente han sido 
analizadas mediante EBSD. En la parte superior se muestran dos fotografías de distinta escala de SO218, que es una 
milonita con texturas tipo core-mantle, donde los porfiroclastos están elongados según una foliación de forma S1 
dando un criterio de deformación por cizalla sinestral. Mediante el ángulo que forma S1 con la normal al plano de 
cizalla (línea horizontal) se puede estimar el valor de γ = tan (64º) = 2.05. En la fila intermedia se muestran 
fotografías de las muestras ultramiloníticas, donde se aprecian diferentes cantidades de cuarzo detrítico (más 
abundante y grueso en SO217C que en SO217D). La fila inferior muestra las microestructuras de las cizallas 
subsidiarias con distinto desarrollo de la recristalización dinámica (incipiente en SO217A y más intensa en SO217B), 
los porfiroclastos en estas muestras presentan una foliación de forma paralela al plano de la cizalla subsidiaria.  
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La elongación de los porfiroclastos indica la dirección de una foliación oblicua inicial S1 
(siguiendo la clasificación de foliaciones definida por Barnhoorn et al., 2004), cuya orientación respecto 
al plano de cizalla puede ser utilizada para determinar con precisión la deformación por cizalla simple 
(γ) acomodada en la muestra. La deformación por cizalla simple (γ) viene definida por la tangente del 
ángulo entre S1 y la normal al plano de cizalla que en este caso es 64º dando por lo tanto una 
deformación por cizalla simple de γ = 2.05 (Fig.7.6.). Esta estimación de γ representa probablemente un 
máximo si consideramos que la zona de cizalla de Cherneca tiene un carácter transpresivo, como será 
discutido más adelante. Dado que, una componente de aplastamiento perpendicular al plano de cizalla 
causaría un incremento del ángulo entre S1 y la perpendicular al plano de cizalla, aumentando por tanto 
el valor estimado de γ que no se correspondería con su valor real más bajo.  
Por otro lado, microestructuras muy similares a la que presenta la muestra SO218 con texturas 
tipo core-mantle definiendo una foliación de forma oblicua han sido reproducidas con éxito por Pieri et 
al. (2001a, b) y Barnhoorn et al. (2004) en experimentos de deformación por cizalla simple mediante 
torsión realizados bajo diferentes condiciones de temperatura para valores de γ de 1.5 – 3 coincidentes 
con el valor estimado para SO218. 
7.3.1.3. Ultramilonitas (SO217C, SO217D) 
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SO217C y SO217D pertenecen a dos bandas diferentes de ultramilonitas cuya ubicación se 
muestra en la Fig.7.3. Los mármoles que forman estas ultramilonitas tienen un color blanquecino lo que 
podría indicar una pureza en su composición carbonática; sin embargo al microscopio muestran una 
proporción elevada de impurezas (Fig.7.6.). La principal fase mineral que aparece después de la calcita 
en estas muestras es el cuarzo con granos redondeados con una abundancia de aproximadamente un 
30% en SO217C y un 20% en SO217D. El tamaño de grano medio en la muestra SO217C es 70µ para 
el cuarzo y 30µ para la calcita, lo que contrasta con los tamaños más pequeños de SO217D que son de 
aproximadamente 35µ para el cuarzo y 25µ para la calcita. Observando en detalle los bordes de grano 
de la calcita se puede apreciar que en la muestra SO217D tienen geometrías más sinuosas que en la 
muestra SO217C cuyos bordes de grano son más rectos. De lo que se puede inferir que SO217D 
muestra una microestructura típica de un mosaico completo de granos de recristalización dinámica, 
solamente perturbado por la presencia de los granos de cuarzo con tamaños sólo un poco mayores que 
los granos de recristalización dinámica de calcita. En cambio, la microestructura de  SO217C está mas 
influida por la presencia de un gran porcentaje de granos de cuarzo con tamaños más grandes que en la 
muestra anterior. La presencia de estos granos de cuarzo mayores y más abundantes parece controlar el 
tamaño medio de los granos de calcita. Esta muestra presenta bordes de grano de la calcita más rectos, 
una observación que parece indicar que los procesos de recristalización dinámica han sido menos 
intensos y menos importantes durante el desarrollo de la microestructura. Sin embargo, parece que está 
controlada por la deformación interna de los granos de calcita cizallados por el arrastre producido entre 
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los granos de cuarzo que, a las temperaturas a las que tuvo lugar la deformación, se comportaron de 
forma competente. 
El desarrollo de una foliación de forma oblicua estable secundaria (S2 siguiendo la terminología 
de Barnhoorn et al., 2004), equivalente a las que han sido observadas en experimentos con valores de 
cizalla elevados y mosaicos completos de recristalización dinámica como los realizados por Pieri et al. 
(2001a, b) y Barnhoorn et al. (2004), no ha sido observada en nuestras ultramilonitas (Fig.7.6.). La 
ausencia de esta foliación de forma oblicua secundaria en SO217C y SO217D se debe probablemente a 
la presencia de importantes cantidades de granos de cuarzo detrítico que inhiben el desarrollo de dicha 
microestructura, dado que el desplazamiento de unos granos de cuarzo respecto a otros durante el flujo 
por cizalla simple provoca una disrupción de cualquier foliación que se esté generando de forma 
incipiente. 
7.3.1.4. Cizallas subsidiarias antitéticas (SO217A, SO217B) 
Estas muestras pertenecen a las cizallas subsidiarias dextrales que se desarrollan sobre una 
banda de protomilonitas que aparecen representadas en la Fig.7.3. La microestructura de las cizallas 
subsidiarias antitéticas estudiadas es diferente a la de las muestras de ultramilonitas o la milonita poco 
deformada descritas previamente, y también resultan diferentes entre las dos cizallas antitéticas 
muestreadas. Ambas muestras (SO217A, SO217B) presentan texturas de tipo core-mantle con 
abundantes porfiroclastos rodeados por un mosaico de granos de recristalización dinámica. SO217A 
tiene un tamaño de grano mayor que SO217B, tanto referido a los porfiroclastos como a los granos de 
recristalización dinámica (Fig.7.6.). SO217A presenta una media de tamaño de grano de 350µ para los 
porfiroclastos y 30µ para los granos de recristalización dinámica, mientras que SO217B presenta medias 
de 200µ y 25µ respectivamente. Esta diferencia entre ambas muestras puede ser explicada por la 
intensidad del proceso de recristalización dinámica: en SO217A solo el 44% de la superficie de la 
muestra está recristalizada dinámicamente, lo que contrasta con el 77%  de superficie dominada por los 
granos recristalizados dinámicamente en SO217B. En consecuencia se deduce que la deformación por 
cizalla simple acomodada por SO217B fue mayor que la absorbida por SO217A, si se considera que el 
porcentaje de granos recristalizados dinámicamente se incrementa cuando el valor de la deformación por 
cizalla aumenta. 
El relajamiento de los esfuerzos asociado a la reducción de tamaño de grano durante la 
recristalización dinámica fue inicialmente más pronunciado en SO217B, lo que permitió un proceso de 
retroalimentación positiva que favoreció la concentración de la deformación en esta estrecha banda 
subsidiaria de forma preferente. Por este motivo se puede considerar el estadio actual de SO217A como 
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Los porfiroclastos en ambas muestras, SO217A y SO217B, están elongados paralelamente al 
plano de cizalla subsidiario, un hecho que contrasta claramente con la orientación oblicua de los 
porfiroclastos de tamaños y elongaciones similares observados en la muestra SO218. Durante la 
deformación en estudios experimentales (Pieri et al., 2001a, b; Barnhoorn et al., 2004) ha sido 
ampliamente observado que los porfiroclastos sufren una elongación y rotación progresivas de forma 
pasiva tendente a una paralelización con el plano de cizalla, alcanzando una orientación prácticamente 
paralela al plano de cizalla para valores muy altos de γ. Considerando (1) los pequeños desplazamientos 
acomodados por las cizallas subsidiarias dextrales, que pueden apreciarse en la geometría que presentan 
en el afloramiento (Fig.7.3.), y (2) las geometrías poco elongadas de los porfiroclastos de estas 
muestras, un  valor de γ muy elevado para dichas cizallas debe ser descartado. En consecuencia, un 
valor alto de γ no puede ser el mecanismo que ha generado una foliación de forma paralela al plano de 
cizalla, por lo que es necesaria otra explicación. Una posibilidad que no debe ser descartada es que la 
orientación preferente de forma de los porfiroclastos puede haberse generado durante la deformación 
sinestral de la cizalla principal desarrollada en la banda de protomilonitas donde a continuación se 
nuclean las cizallas subsidiarias. La orientación de forma preferente que se observa en estas muestras 
está orientada respecto al sistema de referencia de la cizalla principal dando un criterio de movimiento 
sinestral, lo que concuerda con una génesis durante la deformación sinestral de la cizalla principal. A 
continuación la presencia de esta foliación de forma en la banda de protomilonitas (S1) habría actuado 
como una anisotropía planar favoreciendo la nucleación de las cizallas subsidiarias con sentido de 
movimiento dextral paralelamente a esta fábrica previa. 
7.3.2. Petrofábrica 
La estimación de las orientaciones cristalográficas preferentes (OCPs) fue realizada mediante la 
medida de la orientación cristalográfica individual de los granos de calcita usando EBSD. En esta 
ocasión las medidas se realizaron mediante una configuración automática que toma una medida según 
un paso de malla constante. El valor de este paso de malla fue estimado para cada muestra dividiendo 
entre 2 el tamaño de los granos más pequeños encontrados. Esta configuración permite a posteriori una 
reconstrucción de los bordes de grano y la realización de mapas de orientaciones, con una precisión 
suficiente que permite tener al menos una medida hasta en los granos más pequeños. A diferencia de las 
determinaciones de orientaciones cristalográficas realizadas en las muestras ígneas que fueron realizadas 
de forma manual, la configuración automática utilizada en el presente estudio genera un enorme 
volumen de datos (varios miles por muestra) donde la importancia de la orientación de un grano en la 
representación estereográfica final es proporcional al tamaño del grano, dado que los granos mayores 
tendrán un mayor numero de medidas que los más pequeños. Las muestras orientadas fueron cortadas en 
láminas delgadas que fueron utilizadas para el estudio microestructural y también fueron pulidas para la 
utilización del EBSD. 
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El tratamiento de los datos de orientación cristalográfica permite delinear los bordes de grano. El 
criterio utilizado consiste en considerar que existe un borde de grano cuando el ángulo que forman las 
redes cristalográficas entre dos medidas adyacentes es superior a 15º. Utilizando este método se 
reconstruyeron los bordes de grano de las áreas analizadas, lo que permitió separar el conjunto de los 
datos de orientación en clases según el tamaño de grano. Esta metodología se aplicó con el objeto de 
diferenciar la contribución de los porfiroclastos respecto a los granos de recristalización dinámica en la 
génesis de la orientación cristalográfica preferente total de cada muestra. 
7.3.2.1. Estado previo a la deformación por cizalla (SO235) 
La muestra SO235 pertenece a los mármoles de Bodonal-Cala, pero está localizada fuera de la 
zona de cizalla de Cherneca. Esta muestra está recogida de un afloramiento en donde se observan dos 
etapas superpuestas de plegamiento. Estas estructuras se observan gracias al plegamiento de la 







Figura 7.7. Proyecciones estereográficas equiareales del hemisferio inferior correspondientes a la orientación 
preferente de los polos de {c}, {r}, y {f} y los ejes <a> y <sd> de la muestra localizada fuera de la zona de cizalla de Cherneca, 
SO235. Los datos de orientación han sido separados según los tamaños de grano: se muestran las OCPs de las bandas de grano 
finos y de las bandas de grano grueso. N representa el número de medidas realizadas mediante EBSD. 
 
La OCP del conjunto total de los datos es aproximadamente aleatoria indicando que la cantidad 
de cizalla pura acomodada por la muestra durante el plegamiento no ha servido para generar una 
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orientación cristalográfica preferente significativa (Fig.7.7.). Mediante la reconstrucción de los bordes 
de grano previamente descrita se realizó una separación de los datos según el tamaño de grano, 
obteniendo la OCP separada de las bandas de grano fino y las bandas de grano grueso que presentan 
patrones aleatorios similares (Fig.7.7.). 
7.3.2.2. Milonita poco deformada (SO218) 
La muestra SO218 está localizada cerca del borde sur de la zona de cizalla. Como se ha 
evidenciado en el apartado anterior, se trata de una milonita caracterizada por una microestructura de 













Figura 7.8. Proyecciones estereográficas equiareales del hemisferio inferior correspondientes a la 
orientación preferente de los polos de {c}, {r}, y {f} y los ejes <a> y <sd> de la muestra localizada junto al borde sur 
de la zona de cizalla de Cherneca, SO218. Los datos de orientación han sido separados mediante la reconstrucción de 
los tamaños de grano. De este modo se ha calculado la contribución de los granos de recristalización dinámica a la 
OCP total, así como la contribución de los porfiroclastos. N representa el número de medidas realizadas mediante 
EBSD. 
 
Aunque la microestructura indica un valor de cizalla moderado (Fig.7.6.) durante la deformación 
 desarrollado una orientación cristalográfica preferente intensa (Fig.7.8.). La OCP de la muestra 
18 se caracteriza por un fuerte máximo de los polos {c} orientado perpendicularmente al plano de 
la, acompañado por una guirnalda menos intensa en el plano YZ. Por otro lado los ejes <a> están 
ibuidos dentro de una guirnalda en el plano de cizalla XY con una mayor intensidad en torno a la 
ción de transporte tectónico X. esta disposición parece indicar que el sistema de deslizamiento 
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{c}<a> ha jugado un papel fundamental durante la deformación. La simetría de la OCP es monoclínica 
con respecto al plano de cizalla (rotada 10º en sentido horario) indicando un sentido de la cizalla 
sinestral coherente con los indicadores macroscópicos.  
La separación del conjunto de los datos de orientaciones cristalográficas por tamaños de grano 
evidenció algunas diferencias entre las OCPs de los porfiroclastos frente a los granos de recristalización 
dinámica. Dejando de lado el aspecto más homogéneo de la OCP de los granos de recristalización 
dinámica respecto a la de los porfiroclastos debido a la diferencia en el número de granos medidos 
(mucho mayor en los de recristalización dinámica), algunas diferencias persisten entre ambas OCPs. 
Aunque la distribución de los polos {c} y los ejes <a> son casi equivalentes, el patrón de los polos {r} 
es diferente. Los granos de recristalización dinámica muestran un máximo amplio de polos {r} en torno 
a Z, indicativo de un posible sistema de deslizamiento r<a>, propuesto por Pieri et al. (2001a, b) y 
Barnhoorn et al. (2004), activo durante la deformación. Sin embargo los polos {r} de los porfiroclastos 
muestran dos máximos: uno rotado 10º según el sentido de la cizalla respecto al eje Z y otro a 50º del 
eje Z en sentido contrario a la cizalla. 
7.3.2.3. Ultramilonitas (SO217C, SO217D) 
Cada muestra pertenece a una banda de ultramilonitas diferente y también presentan OCPs muy 
diferentes que están representadas en la Fig.7.9. Esta diferencia en las texturas de ambas muestras está 
probablemente controlada por la distribución de impurezas como por ejemplo la diferente cantidad de 
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orientación preferente de los polos de {c}, {r}, y {f} y los ejes <a> y <sd> de la muestras ultramiloníticas SO217C y 
SO217D. N representa el número de medidas realizadas mediante EBSD. 
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SO217C presenta una OCP con simetría monoclínica respecto al plano de cizalla con un 
máximo de los polos {c} rotado en contra del sentido de la cizalla dando un criterio de movimiento 
sinestral para esta muestra que es coherente con la cinemática general de la zona de cizalla. Los ejes  
<a> están dispuestos dentro de una suave guirnalda perpendicular al máximo de los polos {c} 
mostrando tres máximos menores dentro del plano (XY). El sistema de deslizamiento más favorable 
para generar la textura observada es c<a>. 
La OCP obtenida de la muestra SO217D, que representa un mosaico completo de granos de 
recristalización dinámica, indica una simetría ortorrómbica respecto al plano de cizalla.  Los polos {c} y 
{r} están situados perpendicularmente al plano de cizalla XY. Los ejes <a> están dispuestos dentro del 
plano de cizalla con una mayor abundancia en la dirección X. Esta geometría sugiere que tanto el 
sistema de deslizamiento c<a> como el r<a> han estado activos durante la deformación; aunque el 
sistema de deslizamiento c<a> parece tener una importancia mayor en la generación de la textura de la 
roca dado que el máximo de los ejes {c} perpendicular al plano de cizalla es más intenso que el de los 
polos {r}. 
7.3.2.4. Cizallas subsidiarias antitéticas (SO217A, SO217B) 
Un estudio detallado de las orientaciones cristalográficas preferentes desarrolladas en las cizallas 
subsidiarias antitéticas ha sido llevado a cabo con el objetivo de desentrañar la génesis y evolución de 
estas cizallas. Las dos muestras pertenecientes a distintas cizallas subsidiarias (SO217A y SO217B) 
fueron analizadas con EBSD, y sus OCPs están representadas en las proyecciones estereográficas de la 
Fig.7.10. En estas muestras, a diferencia de todas las anteriores, el sistema de referencia es  X´YZ´, 
donde X´Y es el plano de cizalla subsidiario normal a la dirección Z´, y X´ corresponde a  la dirección 
de transporte tectónico. La orientación de este sistema de referencia respecto al de la cizalla principal 
(XYZ) aparece indicado en la Fig.7.3. y también en la Fig.7.10. con objeto de ayudar a la interpretación 
de los datos. 
La muestra SO217B presenta una OCP compleja originada por la mezcla de dos texturas 
distintas, la que presentan los porfiroclastos y la que presentan los granos de recristalización dinámica 
de la matriz. Los granos de recristalización dinámica muestran un máximo ancho de los polos {c} 
perpendicular a el plano de cizalla subsidiario (X´Y) y un máximo más tenue de los polos {r} en la 
misma posición. En cambio los ejes <a> están orientados con una guirnalda dentro del plano de cizalla 
subsidiario (X´Y) que presenta un máximo en torno a la dirección de transporte tectónico (X´).  
Al igual que la muestra SO217D (Fig.7.9.), los granos de recristalización dinámica de SO217B 
presentan una simetría ortorrómbica (Fig.7.10.) respecto al plano de cizalla indicativa de la presencia de 














Figura 7.10. Proyecciones estereográficas equiareales del hemisferio inferior correspondientes a la orientación 
preferente de los polos de {c}, {r}, y {f} y los ejes <a> y <sd> de la muestras pertenecientes a las cizallas antitéticas 
subsidiarias, SO217A y SO217B. Los datos de orientación han sido separados mediante la reconstrucción de  los 
tamaños de grano. De este modo se ha calculado la contribución de los granos de recristalización dinámica a la OCP 
total así como la contribución de los porfiroclastos, para cada una de las muestras. Los sistemas de referencia de  las 
cizallas subsidiarias (X´YZ´) y de la cizalla principal (XYZ) están indicados para ayudar a la interpretación de los 
resultados. N representa el número de medidas realizadas mediante EBSD.  
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Sin embargo la orientación de los porfiroclastos en SO217B no es equivalente a la de los granos 
de recristalización dinámica. La orientación preferente de los polos {c} está también situada en torno a 
Z´, pero en este caso (porfiroclastos) se pueden distinguir dos máximos diferentes, uno en Z, en este 
caso perpendicular al plano de la cizalla principal, y el otro situado entre Z y X (Fig.7.10.). La 
orientación de los ejes <a> en los porfiroclastos está restringida a una guirnalda perpendicular al 
segundo máximo descrito de los polos {c}, mostrando además tres máximos menores dentro de la 
guirnalda. Si consideramos esta textura respecto al sistema de referencia de la cizalla principal (XYZ), 
presenta una simetría monoclínica indicativa de un sentido de movimiento sinestral. Los sistemas de 
deslizamiento probablemente activos durante la generación de la OCP de los porfiroclastos de SO217B 
son c<a>, r<a> y también  r<sd>. 
La muestra SO217A se caracteriza por una OCP que es concordante para ambos tipos de granos, 
tanto los porfiroclastos como los granos de recristalización dinámica, y es equivalente a la que presentan 
los granos de recristalización dinámica de SO217B. En esta muestra existe una pequeña rotación (10º) 
en el plano YZ´ debida probablemente a un error en la elección del plano de corte de la muestra durante 
el proceso de preparación. A pesar de este problema se puede apreciar la similitud con la textura de los 
granos de recristalización dinámica de SO217B, por lo que se deduce que los mismos sistemas de 
deslizamiento estuvieron activos durante la deformación: c<a> y en menor medida r<a>. 
 
7.4 DISCUSIÓN 
La deformación observada a través de la zona de cizalla de Cherneca tiene un carácter dúctil. 
Aunque algunas maclas de carácter mecánico han sido observadas (Fig.7.6.) la cantidad de deformación 
por cizalla simple, que se puede acomodar exclusivamente mediante el maclado de la calcita, es muy 
baja (γmax = 0.68, considerando una orientación óptima del cristal individual Wenk, 1985). Este hecho 
unido a las observaciones de extinciones ondulantes, subgranos y granos de recristalización dinámica 
generando texturas core-mantle (Fig.7.6.) son indicativos de una deformación plástica interna de los 
granos de calcita que está acomodada por un mecanismo de deslizamiento y ascenso de dislocaciones. 
La muestra SO218 muestra un tamaño similar de los subgranos y de los granos de recristalización 
dinámica (Fig.7.6.), lo que parece indicar que la recristalización se produce mediante la rotación de los 
subgranos para alcanzar orientaciones favorables al deslizamiento (orientaciones controladas por los 
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7.4.1. Comparación de las OCPs con estudios experimentales y simulaciones numéricas
Aunque existen algunos trabajos experimentales previos realizados en régimen de cizalla simple 
(Kern y Wenk, 1983; Schmid et al., 1977), el grueso de los datos ha sido obtenido desde que se aplicó 
una configuración de deformación mediante torsión, que permite alcanzar valores de cizalla simple muy 
elevados (teóricamente infinitos). Estos estudios se han realizado bajo múltiples condiciones de 
temperatura (Casey et al., 1998; Pieri et al. 2001a, b; Barnhoorn et al., 2004, 2005). Este amplio trabajo 
experimental ha producido un importante registro de texturas que han sido empleadas para contrastar los 
resultados del presente estudio (Fig.7.11.). Los resultados obtenidos en muchos casos son equivalentes a 
algunas muestras experimentales, aunque de forma general las muestras naturales suelen presentar 
patrones más difusos con máximos más anchos que sus equivalentes experimentales. Esto puede ser 
debido a un cierto grados de recristalización térmica (Barnhoorn et al., 2005) de las muestras sufrida 
después de la deformación, un proceso probablemente favorecido en nuestras muestras por el 
metamorfismo de contacto originado por la intrusión coetánea de las gabronoritas de Aguablanca. 
7.4.1.1. Milonita poco deformada (SO218) 
Barnhoorn et al. (2004) obtuvieron una CPO similar a la de la muestra SO218, en los 
experimentos realizados con valores de cizalla (γ) entre 2 y 5 y una temperatura de 727ºC (Fig.7.11.), 
aunque en la muestra del presente estudio los máximos son más anchos y están peor definidos. El hecho 
de que la OCP de la muestra natural sea más difusa que la de sus equivalentes experimentales puede 
deberse a un cierto grado de recristalización térmica presente en esta muestra. La recristalización 
térmica sobreimpuesta a las muestras deformadas experimentalmente del mármol de Carrara provoca 
una dispersión de las orientaciones cristalográficas generando patrones muy similares a los de los granos 
de recristalización dinámica de la muestra SO218 (por ejemplo el mármol de Carrara deformado con γ = 
5 más 1h de recristalización térmica; Barnhoorn et al., 2005). 
Los valores de cizalla estimados mediante la comparación de la OCP con los experimentos (γ = 
2 – 5) son congruentes con la microestructura (Fig.7.6.) donde el cizallamiento de los porfiroclastos 
actuando como marcadores pasivos indica un valor de γ = 2.02. Este valor bajo de la deformación por 
cizalla en esta muestra indica que, hacia el sur, la zona de cizalla presenta una deformación menos 
intensa hasta que se pasa a los mármoles no cizallados (muestra SO235). 
El grado de anisotropía, que da lugar a un criterio de movimiento sinestral de las OCPs de los 
porfiroclastos, es mayor que la anisotropía que presentan los granos de recristalización dinámica cuya 
OCP está muy cerca de tener una disposición simétrica respecto al plano de cizalla (Fig.7.8.). Esta leve 
diferencia entre los porfiroclastos y los granos de recristalización dinámica puede deberse a que en cada 
tipo de granos actúan diferentes mecanismos de deformación. La eliminación de granos de 
recristalización mediante la migración de bordes de grano durante el proceso de recristalización 
dinámica provoca una regeneración constante de la textura de dichos granos. Este proceso en equilibrio 
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dinámico produce la estabilización de una textura con una simetría ortorrómbica respecto al plano de 
cizalla.  Sin embargo, los porfiroclastos sufren de forma continua una deformación interna y una 
rotación de la red cristalina dentro de la zona de cizalla que generan una textura con una simetría 
monoclínica respecto al plano de cizalla. Una explicación similar fue propuesta para la presencia de 
texturas con simetrías ortorrómbicas y monoclínicas en milonitas grises y blancas respectivamente por 
Herwegh y Kunze (2002). Estos autores consideran que la presencia de impurezas en los bordes de 
grano de las milonitas grises dificulta la migración de los bordes de grano, favoreciendo en estas 
muestras la conservación de una textura monoclínica desarrollada mediante la deformación interna y 
rotación de los granos. Por otro lado, las milonitas blancas presentan una textura de recristalización 
dinámica donde ha funcionado la migración de bordes de grano provocando una constante regeneración 
de la textura que da lugar a una simetría ortorrómbica respecto al plano de cizalla.  
7.4.1.2. Ultramilonitas (SO217C, SO217D) 
La OCP obtenida para la muestra SO217C es completamente equivalente a la obtenida por 
Barnhoorn et al. (2004), para muestras deformadas a 500-600ºC y valores de γ = 2 – 4 (Fig.7.11.). Esta 
compleja OCP ha sido reproducida exitosamente por (Pieri et al., 2001b) usando la modelización 
numérica desarrollada por Wenk et al.(1987), y considerando activos los sistemas de deslizamiento 
{c}<a> y {r}<sd> al mismo tiempo. OCPs similares han sido obtenidas también en los estudios 
experimentales de  Schmid et al. (1977), y en numerosos estudios realizados sobre muestras naturales 
(Behrmann, 1983; Dietrich y Song, 1984; Ratschbacher et al., 1991; Herwegh y Kunze, 2002) donde el 
máximo de los polos {c} inclinado en sentido contrario a la cizalla ha sido interpretado con un criterio 
cinemático de sentido de movimiento. 
En contraste con la muestra descrita previamente, SO217D presenta una OCP con una simetría 
ortorrómbica respecto al plano de cizalla que también ha sido observada en otros estudios realizados en 
muestras naturales deformadas por un régimen de cizalla simple (Busch y Van der Pluijm, 1995; 
Bestmann et al., 2000; Herwegh y Kunze, 2002). Esta textura es típica de muestras con microestructuras 
que presentan un mosaico completo de recristalización dinámica donde tiene lugar una regeneración 
constante en equilibrio dinámico de la fábrica mediante la migración de bordes de grano. Esta OCP más 
difusa difiere de las obtenidas en los experimentos de laboratorio (Pieri et al., 2001a, b; Barnhoorn et al., 
2004), pero es similar a los resultados obtenidos por Barnhoorn et al. (2005) mediante la recristalización 
térmica de una muestra de los mármoles de Carrara deformada previamente con γ = 5. 
7.4.1.3. Cizallas subsidiarias antitéticas (SO217A, SO217B) 
Los granos de recristalización dinámica de la muestra SO217B y los datos completos de la 
muestra SO217A, ambas pertenecientes a cizallas subsidiarias antitéticas, proporcionan una OCP 
caracterizada por una simetría ortorrómbica respecto al plano de las cizallas subsidiarias equivalente al 
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de la muestra SO217D respecto al plano de cizalla principal, aunque las unas (SO217A y SO217B) y la 
otra (SO217D) tienen el sistema de coordenadas rotado 25º. Las cizallas subsidiarias dextrales se 
desarrollan en una banda protomilonítica, y sus OCPs reflejan la deformación ocurrida en las cizallas 
subsidiarias inclinadas 25º respecto del plano de la cizalla principal. En estos casos  los granos de calcita 
(granos de recristalización dinámica de SO217B y todos los granos de SO217A) están completamente 
reorientados durante la deformación ocurrida a lo largo de las cizallas subsidiarias dextrales, por lo que 
en las OCPs muestran texturas con simetría ortorrómbica respecto a los planos de las cizallas 
subsidiarias. Las mismas comparaciones con otros trabajos realizadas para la muestra SO217D son 
aplicables también a estos casos, dado que las OCPs de los granos de recristalización dinámica de 
SO217B y todos los granos de SO217A son equivalentes. 
Contrastando con estas OCPs simétricas respecto al plano de cizalla, los porfiroclastos de 
SO217B han proporcionado una disposición cristalográfica asimétrica que, si la analizamos mediante el 
sistema de coordenadas de la cizalla principal (considerando que la OCP de los porfiroclastos pudo ser 
generada durante la cizalla principal), resulta completamente equivalente a las muestras experimentales 
obtenidas por Barnhoorn et al. (2004) mediante deformación por torsión a 500-600ºC y γ = 4 (Fig.7.11.). 
Esta muestra presenta una OCP para los porfiroclastos equivalente a la que presenta la muestra SO217C 
de las ultramilonitas, que dan lugar a un criterio de movimiento sinestral para la cizalla principal. 
7.4.2. Relación entre la cizalla principal y las cizallas antitéticas subsidiarias 
Para comprender el origen de los porfiroclastos de las cizallas antitéticas, es necesario considerar 
la geometría de estas cizallas. El espesor de las cizallas antitéticas es muy pequeño, de entre 1 y 4 cm y 
está caracterizado por una microestructura de recristalización dinámica completa. En las inmediaciones 
de estas estrechas bandas de cizalla recristalizadas dinámicamente aparece una microestructura de grano 
grueso dominada por porfiroclastos. Estos porfiroclastos fueron deformados por la cizalla principal 
sinestral en la protomilonita de la que forman parte antes de la generación de las cizalla subsidiarias. La 
foliación generada durante la cizalla principal en la banda métrica de protomilonitas sufre pliegues de 
arrastre en las inmediaciones de las cizallas subsidiarias (Fig.7.3.). Esta foliación milonítica plegada 
constituye una estructura de flanco (Hudleston, 1989; Passchier, 2001; Grasemann y Stüwe, 2001; 
Graseman et al., 2003; Wiesmayr y Grasemann, 2005; Coelho et al., 2005; Kocher y Mancktelow, 
2005). Esta estructura puede ser clasificada como una estructura de flanco con pliegue de tipo-a 
(antitética) y arrastre normal siguiendo la clasificación más completa (Fig.7.12.) de este tipo de 



































Figura 7.12. Clasificación de estructuras de flanco; todas las geometrías están representadas para un sentido de
movimiento sinestral de la cizalla principal. La clasificación distingue entre pliegues de flanco tipo-s, pliegues de flanco tipo-
a y shear bands. El sentido de movimiento de la cizalla subsidiaria, sintético o antitético está indicado. También están
indicados el tipo de arrastre, si es normal o inverso respecto al movimiento de la cizalla subsidiaria y el carácter
transtensional o transpresional de la cizalla principal. Las cizallas subsidiarias encontradas en la zona de cizalla de Cherneca
están orientadas formando 25º en sentido horario respecto a la cizalla principal y presentan pliegues de flanco tipo-a con
arrastre normal y un sentido de movimiento antitético, todo lo cual es indicativo de un carácter transpresional de la cizalla
principal. Figura modificada de Wiesmayr y Grasemann (2005). 
 
 
La muestra SO217A corresponde exclusivamente a la banda estrecha de recristalización 
námica de una de las cizallas subsidiarias y los porfiroclastos que presenta están inmersos dentro de 
cha banda de recristalización con texturas tipo core-mantle. Por este motivo, tanto los granos de 
cristalización dinámica como los porfiroclastos en esta muestra presentan una simetría ortorrómbica 
specto al plano de cizalla subsidiario. Sin embargo la muestra SO217B pertenece a una cizalla 
bsidiaria más delgada y la lámina recoge, tanto la zona central dominada por recristalización dinámica 
mo las zonas externas que pertenecen al dominio de la protomilonita deformada durante la cizalla 
incipal sinestral. Por este motivo los granos de recristalización dinámica presentan una OCP con 
metría ortorrómbica respecto al plano de cizalla subsidiario (X´Y) mientras que los porfiroclastos 
uestran una OCP con simetría monoclínica indicativa de movimiento sinestral respecto al plano de la 
zalla principal (XY). 
El desarrollo de las cizallas subsidiarias antitéticas sirve para acomodar una componente de 
lastamiento perpendicular al plano de la cizalla principal, al tiempo que permite el estiramiento de una 
nda más competente como es el caso de las protomilonitas donde se generan estas estructuras. Este 
trón estructural se puede describir como un estadio inicial de un boudinage asimétrico desarrollado en 
ta capa más competente, y acomodado por una estructura en libro (Goscombe y Passchier, 2003) 
herente con el desplazamiento sinestral de la zona de cizalla principal. La compartimentación de la 
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banda competente en dominios que rotan en sentido antihorario, sometidos a la deformación sinestral de 
la cizalla principal, genera necesariamente entre dichos dominios cizallas secundarias con un sentido de 
movimiento antitético como las que se observan. 
La presencia de estas cizallas subsidiarias dextrales es indicativa de una componente 
transpresional importante en la zona de cizalla de Cherneca, lo que es coherente con el carácter a nivel 
regional transpresivo sinestral de la Orogenia Varisca en la Zona de Ossa-Morena (Eguíluz et al., 2000). 
7.4.3. Efecto de las fases minerales secundarias en la deformación 
La influencia que tiene la presencia de fases secundarias en la reología de las rocas ha sido 
ampliamente estudiada (Urai et al., 1986; Drury y Urai, 1990; Olgaard, 1990; Herwegh y Kunze 2002; 
Krabbendam et al. 2003, entre otros). La reología de una roca con fases secundarias puede ser más 
resistente o más débil que el agregado monocristalino según los casos. En ocasiones el crecimiento de 
los granos de la fase mineral principal se ve reducido por procesos de pinning causados por la presencia 
de fases secundarias de muy pequeño tamaño. En estos casos, cuando el tamaño de grano final de la fase 
principal que se obtiene es menor que el tamaño de los granos de recristalización dinámica en estado 
estacionario de agregado puro, entonces la reología de la roca se vuelve menos competente (Olgaard, 
1990; Herwegh y Kunze 2002). Pero, por el contrario, la presencia de fases minerales secundarias de 
mayor tamaño provoca un arrastre de los bordes de grano, reduciendo la tasa de recristalización 
dinámica, lo que provoca un comportamiento reológico más resistente (Walker et al. 1990; Herwegh y 
Kunze 2002). 
El efecto de arrastre de los límites entre los granos de calcita se ve incrementado con la 
abundancia de impurezas y también con morfologías más anisotrópicas de las mismas (Herwegh y 
Berger, 2004). En las muestras del presente estudio las impurezas más importantes encontradas las 
constituyen los granos detríticos subredondeados de  cuarzo que aparecen flotando en una matriz 
compuesta por un agregado puro de calcita (ver por ejemplo la fotografía de SO217C en la Fig.7.6.). 
Las morfologías isométricas de los granos redondeados de cuarzo minimizan su efecto en la reología, 
que sería mucho más importante si se tuvieran morfologías tabulares como por ejemplo micas. En 
cambio la abundancia muy significativa de los granos de cuarzo en algunas muestras tiene una 
influencia importante en los mecanismos de deformación y en consecuencia también en el 
comportamiento reológico.  
El efecto de la abundancia de cuarzo resulta evidente al considerar la enorme discrepancia entre 
las OCPs de las muestras pertenecientes a bandas ultramiloníticas (SO217C, SO217D). La muestra 
SO217C con aproximadamente un 30% modal de cuarzo con una tamaño medio de grano de 70µ 
presenta una OCP con simetría monoclínica respecto al plano de cizalla, que se puede interpretar como 
una textura deformacional siguiendo la nomenclatura de Herwegh y Kunze (2002); sin embargo la 
muestra SO217D con aproximadamente un 20% modal de cuarzo y un tamaño medio de grano de 35µ 
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presenta una OCP con simetría ortorrómbica respecto al plano de cizalla caracterizada por las 
disposición de los polos {c} y {r} paralela a Z, lo que se puede interpretar como una textura de 
recristalización según la nomenclatura de Herwegh y Kunze (2002). La presencia de granos de cuarzo 
de mayor tamaño  y más abundantes en SO217C es suficiente para afectar por completo al desarrollo de 
la textura de la roca durante la deformación. En esta muestra, la importancia de la recristalización 
dinámica está reducida por la presencia del cuarzo. Los granos de cuarzo dificultan la migración de los 
bordes calcita-calcita generando arrastres en los mismos, lo que disminuye de forma drástica la tasa de 
recristalización dinámica. Este hecho obliga a acomodar la deformación mediante el flujo plástico en el 
interior de los granos de calcita por creep de dislocaciones; este mecanismo de deformación da lugar a 
la OCP con simetría monoclínica observada en la muestra, que se originó durante la rotación de los 
granos de calcita tendente a una dirección paralela a la del plano de cizalla. En cambio la muestra 
SO217D, una ultramilonita de características similares, está menos afectada por la presencia de 
impurezas de cuarzo y esto ha permitido el desarrollo de una textura completa de recristalización 
dinámica que genera la OCP con simetría ortorrómbica observada. 
Aunque la presencia de diferentes cantidades y tamaños del cuarzo es la explicación más sencilla 
para comprender las diferencias observadas entre las texturas de ambas ultramilonitas, otra posible 
explicación (que puede ser complementaria y no excluyente)  puede ser  que cada muestra haya 
acomodado una cantidad distinta de deformación por cizalla. Las diferencias en el valor de γ en una 
transversal a través de una zona de cizalla pueden ser muy grandes gracias a los procesos de 
concentración de la deformación. La tasa de recristalización dinámica se ve incrementada conforme 
aumenta la deformación (Pieri et al., 2001a, b; Barnhoorn et al., 2004) provocando por lo tanto un 
cambio significativo de la OCP. Según esta hipótesis SO217C representaría una muestra poco 
deformada sin casi recristalización dinámica, mientras que SO217D correspondería a un valor de γ 
mucho mayor que habría generado un mosaico completo de recristalización dinámica. 
7.4.4. Consideraciones finales 
Los análisis microestructural y de petrofábrica realizados en los mármoles miloníticos de la zona 
de cizalla de Cherneca indican que dentro de una misma zona de cizalla se puede encontrar una amplia 
variedad de texturas y microestructuras. Variaciones drásticas de la textura y microestructura similares a 
las encontradas en el presente estudio han sido observadas en una escala centimétrica en zonas de 
cizallas en mármoles por Busch y Van der Pluijm (1995). 
Los principales factores que controlan el desarrollo de las texturas en la zona de cizalla de 
Cherneca son: (1) la cantidad de deformación por cizalla (γ) distribuida de forma heterogénea a través 
de la zona de cizalla debido a los procesos de concentración de la deformación controlados por la 
relajación durante la deformación de la textura inicial del protolito, (2) la abundancia y tamaño medio de 
grano de fases minerales secundarias como el cuarzo, que en algunos casos puede inhibir el desarrollo 
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de la recristalización dinámica, (3) la formación de bandas de cizalla subsidiarias antitéticas que provoca 
un cambio del sistema de referencia con una inversión del sentido de movimiento, un proceso que puede 
dar lugar a la regeneración completa de la fábrica bajo las nuevas condiciones de deformación o a una 
regeneración parcial (donde las características de la deformación de la cizalla principal persiste en los 
porfiroclastos), dependiendo de la cantidad de deformación acomodada en cada cizalla subsidiaria 
antitética. 
Todas las muestras estudiadas están principalmente controladas por el sistema de deslizamiento 
c<a> que se activa sólo en condiciones de temperatura elevadas. Esta observación es coherente con las 
altas temperaturas que tuvieron lugar en la aureola de metamorfismo del stock de Aguablanca donde  
han sido recogidas todas las muestras. Las OCPs obtenidas con simetría monoclínica con respecto al 
plano de cizalla de cada muestra (SO217C en la Fig.7.9. y SO217B en la Fig.7.10.), indican que los 
sistemas de deslizamiento que estuvieron activos durante la deformación fueron c <a> , r<sd> y 
probablemente r<a> (Pieri et al., 2001b). Cuando la recristalización dinámica pasa a dominar la 
microestructura de la roca para valores mayores de γ, entonces el sistema de deslizamiento r<sd> se 
vuelve inactivo y la textura pasa a estar controlada exclusivamente por el deslizamiento según c<a> 
probablemente combinado con r<a> (Pieri et al., 2001a, b; Barnhoorn et al., 2004). 
El sentido de movimiento sinestral de la zona de cizalla de Cherneca ha sido obtenido mediante 
diferentes indicadores. El carácter de desgarre de esta zona de cizalla favorece la hipótesis que considera 
que esta estructura ha sido el conducto de ascenso de los magmas que han dado lugar al Complejo Ígneo 
de Santa Olalla. La presencia de pequeñas irregularidades tipo releasing bend en la traza de la zona de 
cizalla de Cherneca junto con la apertura de grietas de tracción coherentes con la cinemática sinestral de 















































































































La investigación realizada ha dado respuesta a las cuestiones planteadas sobre el contexto 
tectónico de la mineralización de Aguablanca. Tanto el marco macrotectónico, como el detalle de los 
mecanismos y procesos de emplazamiento del Complejo Ígneo de Santa Olalla, así como el estudio 
detallado de las estructuras del encajante que lo han controlado, han sido abordados en la presente tesis 
doctoral cuyos resultados y conclusiones se resumen a continuación. 
Las conclusiones obtenidas durante la investigación se pueden dividir para su exposición en dos 
grandes grupos. Primeramente se exponen los resultados sobre la geología del Complejo Ígneo de Santa 
Olalla, que responden a los objetivos planteados inicialmente en la tesis, abarcando las conclusiones 
sobre los estudios estructurales, gravimétricos y geocronológicos. A continuación se exponen las 
implicaciones teóricas que se deducen de la investigación, referentes a la génesis y evolución de fábricas 
magmáticas y a la deformación dúctil de mármoles, ambas tratadas desde un punto de vista general 
como aportaciones sobre geología estructural. Estas conclusiones generales son válidas, no sólo para las 
estructuras estudiadas en la tesis, sino también para entender las fábricas magmáticas desarrolladas en 
otros plutones y también para comprender los procesos de cizalla dúctil que han tenido lugar en otros 
mármoles miloníticos deformados en condiciones similares a los estudiados en la tesis. 
8.1. MARCO GEODINÁMICO Y TECTÓNICA DEL COMPLEJO ÍGNEO DE SANTA 
OLALLA 
Las conclusiones referentes a los distintos objetivos planteados en la tesis se han dividido en 
cuatro grupos: (1) conclusiones del trabajo geocronológico (8.1.1.), (2) conclusiones referentes a la 
estructura y modelo de emplazamiento del Complejo Ígneo de Santa Olalla (8.1.2.), (3) conclusiones 
sobre el estudio de la zona de cizalla dúctil de Cherneca  (8.1.3.) y (4) conclusiones para la prospección 
de nuevos yacimientos de Ni-Cu-(EGP) de características similares al de Aguablanca  (8.1.4.). 
8.1.1. Edades del Complejo Ígneo de Santa Olalla y el encajante 
Los datos obtenidos de la datación de ocho muestras representativas de los principales cuerpos 
magmáticos aflorantes en el área de estudio, utilizando el método U/Pb mediante ID-TIMS (Isotope 
Dilution- Thermal Ionization Mass Spectrometry) aplicado a núcleos de circones tratados con abrasión 
por aire, ha permitido deducir las siguientes conclusiones fundamentales: 
 
• Las edades U-Pb junto con las relaciones de corte en el campo han permitido establecer tres 
estadios magmáticos variscos en la zona de estudio: 
-1º episodio (352 Ma): Representado por la intrusión del granito de Cala y la génesis de la 
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-2º episodio (341 Ma): En esta etapa tiene lugar el emplazamiento y cristalización de los 
cuerpos principales que componen el Complejo Ígneo de Santa Olalla, que incluyen el stock de 
Aguablanca y el stock de Santa Olalla, incluida la apófisis de tonalitas hornbléndicas de la 
Sultana. 
-3º episodio (338-339 Ma): Por último tiene lugar la intrusión de los diques dioríticos en el 
stock de Aguablanca y el emplazamiento de los granitos del Teuler y Garrote. 
 
• La edad de la mineralización de Ni-Cu-(EGP) de Aguablanca es posterior a la edad obtenida 
para el stock de Aguablanca (341 + 1.5 Ma) donde encajan las brechas mineralizadas, pero es 
anterior a los dique dioríticos (338.6 + 0.8 Ma) que cortan tanto a la gabronorita como a la 
mineralización; por lo tanto se trata de un yacimiento de sulfuros magmáticos generado en el 
ambiente colisional transpresivo reinante durante la Orogenia Varisca en la Zona de Ossa-
Morena. 
• Los pórfidos riolíticos del Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala, principal formación 
en la que encaja el Complejo Ígneo de Santa Olalla, han proporcionado una edad cámbrica de 
530 + 3 Ma. 
8.1.2. Estructura y modelo de emplazamiento de los magmas del Complejo Ígneo de Santa 
Olalla 
La realización de un mapa estructural de las foliaciones magmáticas del Complejo Ígneo de 
Santa Olalla, junto con el estudio de detalle de la microestructura y la petrofábrica de las rocas ígneas, 
unido a la geometría en tres dimensiones obtenida mediante la modelización de dos campañas 
gravimétricas, han permitido establecer las siguientes conclusiones referentes al modelo de 
emplazamiento y deformación del Complejo Ígneo de Santa Olalla: 
 
• Los magmas que dieron lugar al Complejo Ígneo de Santa Olalla, ascendieron a través de la 
zona de cizalla dúctil sinestral de Cherneca, probablemente a favor de huecos interconectados, 
generados por el movimiento sinestral de irregularidades tipo releasing bend en la traza de la 
falla, y también gracias a la creación de grietas de tracción de varios cientos de metros de 
longitud coherentes con el movimiento sinestral de la cizalla. 
 
• Las gabronoritas de Aguablanca ascendieron a favor de una grieta de tracción de gran tamaño 
generada por el tensor de esfuerzos de la zona de cizalla de Cherneca. El magma se expandió 
hacia el S en el nivel de emplazamiento, dando lugar a una geometría con forma de gota que 






• Al alcanzar el nivel actual, los magmas del stock de Santa Olalla intruyeron hacia el SO con una 
geometría subhorizontal dentro de los materiales del Complejo vulcanosedimentario de 
Bodonal-Cala. El espacio se acomodó principalmente mediante el hundimiento de la base de la 
intrusión, dando lugar a una morfología lopolítica que se enraiza en la zona de cizalla de 
Cherneca. En los últimos estadios del emplazamiento tuvo lugar un ascenso limitado del magma 
mediante stoping que dio lugar a los abundantes roof pendants que se observan en la cartografía. 
 
• La entrada del magma del stock de Santa Olalla durante el emplazamiento, según una 
morfología subhorizontal, se produjo mediante un flujo laminar que sufrió un arrastre contra el 
techo de la intrusión, lo que generó una orientación de la plagioclasa y la biotita dando lugar a 
fábricas ígneas planares, con una imbricación de los minerales coherente con la expansión del 
magma desde las raíces situadas en la zona de cizalla de Cherneca. 
 
• Antes de la completa cristalización de los magmas tuvo lugar la deformación en estado 
magmático de la mitad NE del complejo, sometido a un régimen tectónico de cizalla sinestral 
paralelo y simultáneo al que domina en la zona de cizalla dúctil de Cherneca, lo que provocó: 
-La reorientación completa de las plagioclasas definiendo foliaciones subverticales en la 
mitad NE del complejo, que aparecen cortando las foliaciones subhorizontales situadas en la 
mitad SO. 
-Una imbricación de los cristales de plagioclasa indicativa de una deformación por cizalla 
sinestral. 
-Una reorientación parcial de las biotitas debido a su menor tamaño y morfología más 
isométrica preservando una fábrica subhorizontal relicta. 
-La generación de estructuras tipo S-C de escala kilométrica trazadas por las trayectorias 
de las foliaciones magmáticas del dominio subvertical que es también indicativa de una 
deformación por cizalla sinestral. 
 
• Mediante la comparación de los resultados de la petrofábrica con modelos numéricos se ha 
estimado que la deformación por cizalla sinestral en el dominio subvertical ha alcanzado valores 
máximos de  γ ≈ 4.1. 
 
• En el dominio subhorizontal la comparación de las texturas de las muestras con modelos 
numéricos ha permitido estimar valores de cizalla en dos puntos de  γ ≈ 2.9,  γ ≈ 3 producidos 
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• La falla de Zufre es un accidente posterior al emplazamiento y cristalización de los magmas del 
Complejo Ígneo de Santa Olalla, como demuestra el hecho de que corta completamente a la 
estructura magmática. Esta falla desplaza con un movimiento sinestral una parte significativa del 
complejo situada al SE, actualmente no aflorante por estar bajo el nivel de la erosión. 
8.1.3. La zona de cizalla dúctil  de Cherneca 
El estudio de la microestructura y la petrofábrica de los mármoles miloníticos pertenecientes al 
Complejo vulcanosedimentario de Bodonal-Cala, situados al norte del stock de Aguablanca, ha 
permitido definir las características que presenta la deformación a lo largo de la zona de cizalla dúctil de 
Cherneca. Las conclusiones fundamentales del estudio de esta zona de cizalla están enumeradas a 
continuación: 
  
• La zona de cizalla de Cherneca es una estructura de deformación dúctil, no descrita hasta el 
presente estudio, que se desarrolla sobre los mármoles del Complejo vulcanosedimentario de 
Bodonal-Cala, entre el stock de Aguablanca y la falla frágil de Cherneca. Esta estructura, 
estrechamente relacionada con el emplazamiento de los magmas del Complejo Ígneo de Santa 
Olalla, es importante por un doble motivo: por un lado, es el conducto de alimentación de los 
plutones y, por otro lado, el campo de deformación que tiene asociado ha deformado en estado 
magmático la mitad NE del complejo. 
 
• Numerosos indicadores de sentido de movimiento demuestran que se trata de una zona de cizalla 
dúctil con movimiento sinestral: 
-Presencia de porfiroclastos macroscópicos con colas de presión asimétricas. 
-Estructuras S-C a escala macroscópica. 
-Foliaciones oblicuas caracterizadas por la orientación preferente de forma de 
porfiroclastos en muestras con texturas de recristalización  de tipo core-mantle. 
-Orientaciones cristalográficas preferentes con simetrías monoclínicas respecto al plano de 
cizalla. 
 
• La concentración de la deformación, que es un fenómeno común a todas las zonas de cizalla, ha 
producido una amplia variedad de rocas de falla causadas por diferentes valores de deformación 











• La zona de cizalla de Cherneca, que permitió el ascenso hasta el nivel de emplazamiento de los 
magmas del Complejo Ígneo de Santa Olalla, continuó deformándose después del 
emplazamiento de los plutones, como indica el hecho de que en la zona de cizalla aparecen 
deformadas, junto con los mármoles, las rocas de skarn desarrolladas por la proximidad de la 
intrusión del stock de Aguablanca. 
 
• Coherentemente con la presencia de la aureola de metamorfismo del stock de Aguablanca, los 
mecanismos de deformación de la zona de cizalla de Cherneca son indicativos de alta 
temperatura, como lo es la activación del sistema de deslizamiento de la calcita {c}<a>, presente 
en todas las muestras estudiadas. 
 
• La deformación de la zona de cizalla de Cherneca tiene un carácter dúctil como evidencia la 
observación de extinciones ondulantes, subgranos y granos de recristalización dinámica, dando 
lugar a texturas de tipo core-mantle indicativas de una deformación plástica interna de los 
granos de calcita, que está acomodada por un mecanismo de deslizamiento y ascenso de 
dislocaciones. La recristalización dinámica parece estar dominantemente generada por la 
rotación de subgranos frente a la migración de bordes de grano, como parecen indicar los 
tamaños similares de los subgranos y los granos de recristalización dinámica. 
 
• En el estudio microestructural de una milonita poco deformada (SO218) se ha podido estimar un 
valor de γ = 2.02 gracias la orientación de una foliación de forma S1 respecto al plano de cizalla. 
 
• La muestra de milonita poco deformada presenta una textura compuesta que es el fruto de la 
mezcla de una OCP prácticamente simétrica respecto al plano de cizalla para los granos de 
recristalización dinámica (textura de recristalización) y suavemente asimétrica para los 
porfiroclastos (textura deformacional). Ambas texturas evidencian que el sistema de 
deslizamiento {c}<a> estuvo activo durante la deformación, mientras que en los granos de 
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• Las muestras ultramiloníticas presentan texturas controladas por la presencia de cuarzo detrítico 
con diferente tamaño de grano y diferente proporción. Cuando la cantidad de cuarzo es 
importante, la textura resultante es deformacional (asimétrica respecto al plano de cizalla),  
mientras que cuando la proporción es menor, la textura es de recristalización (simétrica respecto 
al plano de cizalla). La textura con simetría monoclínica se debe a la presencia de los sistemas 
de deslizamiento {c}<a> y {r}<sd> activos, mientras que la muestra con simetría ortorrómbica 
se caracteriza por la presencia de los sistemas de deslizamiento {c}<a> y  probablemente 
{r}<a> activos. 
 
• La zona de cizalla dúctil de Cherneca tiene un carácter transpresivo como demuestra la 
presencia de bandas de cizalla antitéticas subsidiarias con estructuras de flanco asociadas que se 
pueden clasificar como pliegues de flanco tipo-a con arrastre normal. 
 
• El estudio de la petrofábrica de las zonas de cizalla subsidiarias demuestra que en ocasiones una 
textura de recristalización dinámica puede retrabajar por completo la deformación previa bajo el 
nuevo régimen deformacional, pero en otros casos se puede preservar la deformación de la 
cizalla principal en la OCP de los porfiroclastos. 
 
• Las texturas de recristalización dinámica en las zonas de cizalla subsidiarias están caracterizadas 
por la presencia de los sistemas de deslizamiento {c}<a> y,  probablemente, {r}<a> activos. Por 
otro lado los porfiroclastos que muestran una fábrica probablemente relicta se han deformado 
gracias a los sistemas de deslizamiento {c}<a> , ¿{r}<a> ?  y  {r}<sd>. 
8.1.4. Exploración de nuevos  yacimientos de Ni-Cu-(EGP) 
Tanto el estudio geocronológico como el estudio gravimétrico de detalle del stock de 
Aguablanca y de la mineralización de Ni-Cu-(EGP) que tiene asociada, permiten establecer algunas 
conclusiones referentes a la prospección de nuevos yacimientos de características similares en las Zona 
de Ossa-Morena. 
 
• La edad varisca obtenida mediante dataciones U-Pb de la mineralización Ni-Cu-(EGP) de 
Aguablanca implica un ambiente colisional transpresivo durante su formación. 
 
• Mineralizaciones similares al yacimiento de Aguablanca podrían estar asociadas a las facies 






• El ascenso de la brechas mineralizadas se ha realizado a favor de una zona de cizalla dúctil 
sinestral varisca, la zona de cizalla de Cherneca, por lo que otras estructuras similares en la zona 
de Ossa-Morena pueden ser objetivos importantes para la exploración. Por el mismo motivo, 
para la búsqueda de nuevos yacimientos en las inmediaciones del stock de Aguablanca, resulta 
un objetivo primordial la prospección lo largo de la traza de la zona de cizalla de Cherneca. 
 
• Los cuerpos mineralizados del yacimiento de Aguablanca tienen una expresión en el mapa de 
anomalías gravimétricas residuales consistente en máximos de pequeña amplitud y longitud de 
onda. 
 
• Aunque el mapa de anomalías residuales de Aguablanca presenta máximos de pequeña amplitud 
y longitud de onda que no están asociados a los cuerpos mineralizados en explotación, de 
momento las prospecciones realizadas no han confirmado que se deban a nuevas 
mineralizaciones. Por otro lado para la justificación de la gravedad observada no es necesario 
introducir nuevos cuerpos mineralizados de alta densidad en el modelo. 
8.2. CONCLUSIONES TEÓRICAS 
8.2.1. Génesis y evolución de fábricas magmáticas 
Del estudio de la petrofábrica de las rocas pertenecientes al Complejo Ígneo de Santa Olalla 
realizado mediante EBSD se pueden inferir algunas conclusiones de interés general referentes a la 
génesis y evolución de fábricas magmáticas: 
 
• Bajo un régimen de cizalla simple, provocado por deformación tectónica o por un flujo laminar 
de magma, no todos los minerales de una roca ígnea formados en etapas tempranas de la 
secuencia de cristalización muestran una subfábrica equivalente. 
 
• Los minerales de mayor tamaño y con morfologías más anisométricas presentan subfábricas más 
intensas y una mayor propensión a las interacciones entre cristales, dando lugar a 
microestructuras imbricadas, que las fases de menor tamaño y con morfologías más isométricas. 
 
• Un régimen de deformación por cizalla simple provoca distintas subfábricas según la morfología 
y el tamaño de las distintas fases minerales, mientras que un régimen de cizalla pura favorece la 
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• Las fases de menor tamaño y con morfologías más isométricas son menos sensibles a los 
cambios en el tensor de esfuerzos, lo que favorece la preservación preferente de fábricas relictas 
en dichas fases, frente a la inmediata reordenación de las fases de mayor tamaño y más 
anisométricas que son mucho más sensibles a los cambios en el régimen de esfuerzos. 
 
• La conclusión enunciada en el punto anterior debe ser tenida en cuenta cuando se realicen 
estudios de la fábrica ígnea basados en orientación preferente de una sola fase mineral. Tal es el 
caso de muchos estudios de anisotropía de la susceptibilidad magnética (AMS), que dependen 
principalmente, y en ocasiones exclusivamente, de la fábrica de la biotita, realizados en 
granitoides que en muchas ocasiones presentan fases de mayor tamaño y más anisométricas 
como la plagioclasa o el feldespato potásico cuyas fábricas se ha demostrado que pueden ser 
completamente diferentes. Se recomienda por lo tanto contrastar los resultados obtenidos 
utilizando AMS con el estudio de las fábricas de minerales no magnéticos, que se puede abordar 
mediante estudios de la orientación cristalográfica preferente con EBSD, mediante la medida de 
foliaciones ígneas directamente en el afloramiento, o mediante estudios de orientación 
preferente de forma. 
8.2.2. Deformación dúctil en mármoles 
Del estudio de la petrofábrica de los mármoles miloníticos de la zona de cizalla de Cherneca 
mediante EBSD se pueden inferir algunas conclusiones de interés general referentes a la deformación 
dúctil en mármoles: 
 
• Varias muestras naturales analizadas presentan OCPs que son compatibles con el deslizamiento 
según el sistema {r}<a>, que ha sido propuesto para muestras de mármoles deformadas 
experimentalmente mediante torsión. Este sistema de deslizamiento no ha sido corroborado aún 
por observación directa en estudios de deformación de monocristales de calcita, y esta es la 
primera vez que se propone para la génesis de texturas en mármoles deformados de forma 
natural. 
 
• La presencia de cuarzo detrítico en proporciones significativas puede condicionar enormemente 
los mecanismos de deformación, inhibiendo en gran medida los procesos de recristalización 
dinámica, lo que condiciona enormemente la orientación cristalográfica preferente de la roca. 
Cuando la proporción de cuarzo detrítico supera ≈25% la textura resultante pasa de una simetría 
ortorrómbica (textura de recristalización) a una simetría monoclínica (textura deformativa) 






• La utilización de la orientación de bandas de cizalla subsidiarias para inferir el sentido de 
movimiento de la zona de cizalla principal debe de tomarse con precaución y corroborarse con 
otros indicadores cinemáticos, dado que en ocasiones se desarrollan cizallas antitéticas 
subsidiarias que podrían ser interpretadas erróneamente como cizallas C´ dando un criterio de 
movimiento contrario al real para la cizalla principal. 
 
• Las bandas de cizalla subsidiarias pueden retrabajar por completo la orientación cristalográfica 
preferente de la cizalla principal gracias a procesos de recristalización dinámica intensa, pero 
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